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Anhand von zeitlich hochauflÃ¶sende sedimentologischen und isotopischen Zeitreihen aus Tiefseesedimenten der 
ODP-Sitcs 658 - 661 wurde versucht, die Klimageschichte NW-Afrikas und die PalÃ¤oozeanographi des NE-Atlantiks 
fÃ¼ das spÃ¤t Neogen zu rekonstruieren und die Steuerungsmcchanismen fÃ¼ diese Entwicklung nÃ¤he einzugrenzen. 
Die globale 6180-Klimastratigraphie des PliozÃ¤n wurde von 2.75 - 3.78 Mio. J. erweitert und umfaÃŸ die 
Isotopenstadien 117 - 157. Von 3.78 - 4.5 Mio. J. war wegen der EinfÃ¶rmigkei des frÃ¼hpliozÃ¤n Klimas keine 
Stadiengliederung mehr mÃ¶glich 
Ab 3.1 Mio. J. weisen die 0-Isotopenkurven der Sites 658 und 659 (Plankton und Benthos) Ã¼bereinstimmen auf 
das Einsetzen der NordhemisphÃ¤renvereisun hin mit ersten HÃ¶hepunkte im polaren Eisaufbau in den Stadien 110 - 
96 vor 2.6 - 2.3 Mio. J. Die mittlere Absenkung des Meeresspiegels von 3.1 - 2.6 Mio. J.v.h. betrÃ¤g nach der 
planktischen 6180-Kurve von Site 659 etwa 50 m, die AbkÃ¼hlun des Bodenwassers nach der Differenz zwischen 
planktischen und benthischen 6180-Daten wÃ¼rd sich hingegen nicht verÃ¤ndern 
Die langfristige Klimaentwicklung NW-Afrikas wÃ¤hren der letzten 8 Mio. J. und die PalÃ¤oozeanographi des 
NE-Atlantiks sind eng verknÃ¼pf mit dem Auf- und Abbau der polaren Eismassen und der Isolierung des 
Mittelmeeres im Messin. Eine Klimasteuerung NW-Afrikas durch die Hebung Tibets und die SchlieÃŸun des 
Panamaseeweges im spÃ¤te Neogen ist hingegen nicht erkennbar. 
Die Akkumulationsraten der biogenen und terrigenen Sedimentfraktion sowie die KorngrÃ¶ÃŸ der terrigenen 
Sedimente geben deutliche Hinweise auf eine unterschiedliche Klimaentwicklung in der Zentral- und der 
SÃ¼dsahara/Sahelzone Bereits vor ca. 4.6 Mio. J. erfolgte eine dramatische Zunahme der Trockenphasen in der 
SÃ¼dsahar und Sahelzone etwa parallel zum Umschwung der Zirkulation im Mittelmeer von Ã¤stuari auf antiÃ¤stuarin 
Erst mit dem Beginn der NordhemisphÃ¤renvereisun vor etwa 3.1 Mio. J. zeigte sich eine zunehmende Aridifizierung 
auch in der Nord- und Zentralsahara, verbunden mit einer Intensivierung der zonalen und meridionalen 
atmosphÃ¤rische Zirkulation Ã¼be NW-Afrika. Vor etwa 1 Mio. J. zeigt sich mit dem Einsetzen der groÃŸe quartÃ¤re 
Eiszeiten eine weitere Klimaverschlechterung in NW-Afrika. 
Die rÃ¤umliche Verteilungsmuster der Quarzakkumulationsraten (Sites 657 und 659-6611 zeigen zumindest 
wÃ¤hren der letzten 4 Mio. J. keine Nord-SÃ¼ Verlagerung des zonal gerichteten Staubtransportes durch den AEJ und 
weisen somit auf eine eher stabile PalÃ¤o-Breitenlag der ITCZ. 
Nach den benthischen 6^C-Werten kam es bereits im frÃ¼he PliozÃ¤ vor 4.2 - 4.1 Mio. Jahren zu erheblichen 
StÃ¶runge in der Tiefenwasserventilation des NE-Atlantiks, die das AusmaÃ der kaltzeitlichen DurchlÃ¼ftungsminim 
im AltquartÃ¤ erreichten. Im gesamten PliozÃ¤ scheinen die kurzfristigen Fluktuationen, die seit etwa 3.3 Mio. J. an 
die Endphasen der Kaltstadien gekoppelt sind, von einem 400 ka-Zyklus Ã¼berlager zu sein. 
Vor ca. 4.5 Mio. J. lag die CCD im Bereich der Kane-LÃ¼ck nur knapp unterhalb von 4300 m Wassertiefe. Vor 
3.8 - 3.1 Mio. J. erreicht sie einen langfristigen Tiefstand deutlich unterhalb von 4300 m. Mit dem Beginn der 
NordhemisphÃ¤renvereisun vor 3.1 Mio. J. steigt die CCD im langfristigen Mittel bis heute an. Dabei lag sie jedoch 
nur einmal vor ca. 0.8 Mio. J. oberhalb 4000 m Wassertiefe. 
Die Exportproduktion der Auftriebszelle vor Cape Blanc (Site 658) schwankt im wesentlichen zwischen 75 und 
150 g/m**y wÃ¤hren der letzten 3.6 Mio. J. und wird einerseits durch nÃ¤hrstoffreich AuftriebswÃ¤sse und 
andererseits durch fluviatile NÃ¤hrstoffzufuh bestimmt. Vor ca. 3.1 Mio. J. fÃ¼hrt ein verstÃ¤rkte Auftrieb von 
nÃ¤hrstoffreiche Ticfenwasser infolge eines intensivierten NE-Passates zu einem drastischen Anwachsen der 
Opalfluxraten. WÃ¤hren der Brunhes Chron kennzeichnen hingegen extreme Opalmaxima nur kurzfristige Phasen mit 
FluÃŸzufuh jeweils zu Beginn der Haupt-Warmstadien. 
Eine kÃ¼nftig Frequenzanalyse der umfangreichen Proxydaten-Zeitreihen verspricht Ã¼be Phasenbeziehungen 
genauere Einsichten in die Stcuerungsmechanismen fÃ¼ die Entwicklung von Ozean und Klima. 
A. EINLEITUNG UND 
Ziel dieser Arbeit ist es, anhand von Tiefseesedimen- 
ten von den ODP-Sites 658 - 661 (Abb. 1) die 
Klimageschichte NW-Afrikas und die PalÃ¤oozeanogra 
phie des angrenzenden Ã¤quatoriale Ostatlantiks fÃ¼ das 
spÃ¤t Neogen im Detail zu rekonstruieren. Im einzelnen 
werden die ZusammenhÃ¤ng zwischen Ã„nderunge in 
der atmosphÃ¤rische Zirkulation Ã¼be NW-Afrika und 
dem Klima des nordafrikanischen TrockengÃ¼rtel mit 
den Schwankungen des polaren Eishaushalts, der ozeani- 
schen Tiefenwasserzirkulation im Atlantik und der 
PalÃ¤oproduktivitÃ der Auftriebszelle vor Kap Blanc 
verglichen. Die Interpretation stÃ¼tz sich hierbei auf 
hochauflÃ¶send Zeitreihenanalysen an folgenden Klima- 
proxydaten: 
- Zusammensetzung, KorngrÃ¶ÃŸ und Akkumulations- 
raten der lithogenen Sedimentfraktion als SignaltrÃ¤ge 
fÃ¼ den Staubeintrag, die Aridifizierung der Sahara 
und Sahelzone, die atmosphÃ¤risch Zirkulation, die 
AuftriebsintensitÃ¤ und den FluÃŸeintra (Site 658). 
- Col.g- und Biogenopal- Akkumulationsraten als Anzei- 
ger fÃ¼ das NÃ¤hrstoffangebo und die PalÃ¤oprodukti 
vitÃ¤ im kÃ¼stennahe Auftriebsgebiet. 
- CaC03- Akkumulationsraten und stabile Isotopen als 
Anzeiger fÃ¼ die PalÃ¤oozeanographi und den polaren 
Eishaushalt. 
Die Zeitreihen dieser SignaltrÃ¤ge zeichnen sich 
durch langfristige und kurzfristige Schwankungen mit 
zyklischen UmschwÃ¼nge oder nicht zyklischen Ereig- 
nissen aus. Diese Variationen sind eine Folge vielfaltiger 
Klima-Steuerungsmechanismen, die sich gegenseitig be- 
einflussen oder eng miteinander verknÃ¼pf sind. 
Die Schaffung einer hochauflÃ¶sende 6180- 
Klimastratigraphie fÃ¼ das PliozÃ¤ und ihre Anpassung 
an einen der wohl wichtigsten Steuermechanismen, die 
periodischen Schwankungen der Orbitalparameter, er- 
mÃ¶glicht einerseits die Anbindung von Zeitreihen an die 
astronomische Zeitskala und andererseits die Deutungs- 
mÃ¶glichkei insolationsbedingter KlimaÃ¤nderunge in 
NW-Afrika. Weitere mÃ¶glich Klima-Anfachungs- 
mechanismen im spgten Neogen sind: Schwankungen im 
ozeanischen COi-Gehalt, glaziale Randbedingungen (2.B. 
Landvereisung, geÃ¤ndert WasseroberflÃ¤chentempera 
turen, SalinitÃ¤tsschwankungen sowie tektonische Fak- 
toren (SchlieÃŸun des Panamaseeweges und der Mittel- 
meerverbindung, Hebung Tibets und Ostafrikas, Nord- 
drift der Afrikanischen Platte). 
Die vorliegende Arbeit stand im Rahmen des interna- 
tionalen Forschungsprojektes "Ocean Drilling Program". 
Erste Ergebnisse muÃŸte daher unter groÃŸe Zeitdruck 
vorverÃ¶ffentlich werden (vgl. Tiedemann et al., 1989; 
Sarnthein und Tiedemann, 1989; Dupont et al., 1989; 
Ruddiman et al., 1989; Sarnthein und Tiedemann, 1990). 
Die Ergebnisse und Daten der vorliegenden Arbeit gehen 
jedoch weit Ã¼be diese VerÃ¶ffentlichunge hinaus, da erst 
nunmehr die benÃ¶tigt ZeitauflÃ¶sun erreicht wurde. 
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Abb. 1. Positionen der ODP-Sites 658-661. Pfeile 
markieren nach Stein (1984) Richtungen und Flugbahnen 
der Hauptstaubzufuhr (schwarze Pfeile = Passate; weiÃŸ 
Pfeile = African Easterly Jet). Der breitenabhÃ¤ngig 
Staubexport aus NW-Afrika fÃ¼ die Jahre 1981-1982 ist 
in Mio. t/J. angegeben (D'Almeida, 1986). Der ganzjÃ¤h 
rige KÃ¼stenauftrie vor NW-Afrika ist gestrichelt. 
A.1. MODELLVORSTELLUNGEN UND 
HINWEISE AUS SEDIMENTDATEN ZUR 
KLIMAENTWICKLUNG NW-AFRIKAS: 
STAND DER KENNTNIS 
Wertvolle Informationen Ã¼be m6gliche Klimaursa- 
chen und ihre Wirkung geben numerische "Allgemeine 
Zirkulationsmodelle" (GCM's). Abb. 2 fapt einige 
Modellergebnisse unter isolierter BerÃ¼cksichtigun ver- 
schiedener Klimaanfachungsmechanismen zusammen, 
die fur die Klimaentwicklung N-Afrikas von Bedeutung 
sind. Diese Ergebnisse werden in Abb. 2 mit einigen 
Hinweisen aus PalÃ¤o-Klimadate verglichen. Abb. 2a 
zeigt zum Vergleich die heutige Verteilung der Vegeta- 
tions- und Klimazonen in N-Afrika. 
Ã„nderunge der AriditÃ¤ N-Afrikas, die durch & 
fische Variationen in der solaren Einstrahlung, haupt- 
sÃ¤chlic Schwankungen in der PrÃ¤zessio (19 - 23 ka 
Zyklus) bedingt wurden, sind von Kutzbach (1981), 
Kutzbach und Guetter (1986), Prell und Kutzbach 
(1987), Kutzbach und Gallimore (1988) numerisch 
modelliert. Insolationsmaxima wÃ¤hren der Sommer- 
monate heizen den Kontinent auf und fÃ¼hre dort zu 
einem groÃŸrÃ¤umig Aufsteigen der Luftmassen. Gleich- 
zeitig wird dadurch das Eindringen des SW-Monsuns mit 
seinen feuchten Luftmassen aus der Golfregion bis in die 
Sahelzone gefÃ¶rder und fÃ¼hr dort zu erhÃ¶hte Regenfil- 
len (Abb. 2b). Umgekehrt verursachen Insolationsminima 
in den Sommermonaten kÃ¤lter Temperaturen nÃ¶rdlic 
der Sahelzone und eine Ausbreitung arider Gebiete. 
Im Vergleich zu den Modellergebnissen zeigen die 
rekonstruierten PalÃ¤oklimakarte von Littmann (1989) 
und Nicholson und Flohn (1980) fÃ¼ die Zeitscheibe 8 - 
12 ka (maximale Sommer-Insolation durch PrÃ¤zession - 
Maximum) eine Ausdehnung der Niederschlagszone bis 
in die nÃ¶rdlich Sahara hinein (Abb. 2c). Nur der 
nÃ¶rdlichst Teil Afrikas z,eichnet sich durch ein 
Niederschlagsdefizit aus. Speziell Kutzbach und Street- 
Perrott (1985) fÃ¼hre die hohen SeespiegelstÃ¤nd in den 
nÃ¶rdliche Tropen Afrikas zwischen 15 und 6 ka auf 
Maxima in  der Sommerinsolation zurÃ¼ck die einen 
intensiveren SW-Monsun mit sich brachten. 
FÃ¼ lÃ¤nger Zeitreihen konnten Pokras und Mix 
(1985) anhand von SÃ¼ÃŸwasserdiatome zeigen, daÃ der 
winterliche Staubeintrag in den Ã¤quatoriale Atlantik 
wÃ¤hren der letzten 150 ka tatsÃ¤chlich wie von den 
Modellergebnissen gefordert, von einem 23 ka Pra~es- 
sionssignal gesteuert wird, also durch die Insolation in 
niederen Breiten. Auch Rossignol-Strick (1983) beobach- 
tete fÃ¼ die letzten 463 ka einen direkten Zusammenhang 
zwischen maximaler prÃ¤zessions-gesteuerte Sommerin- 
solation und erhÃ¶hte NiederschlÃ¤ge im Ã¤thiopische 
Hoch land ,  d i e  zu  s t a r k e n  sommer l i chen  
Ãœberschwemmunge des Nils fÃ¼hre und vermutlich zur 
Bildung von Sapropelen im Bereich des Nigerdeltas 
beitrugen. 
Die NordhemisphÃ¤renvereis  fÃ¼hrt wÃ¤hren der 
eigentlichen Eiszeiten, im Verbund mit kÃ¤ltere Was- 
seroberflÃ¤chentemperature im N-Atlantik, nach Model- 
len von Manabe und Broccoli (19851, Broccoli und 
Manabe (1 987) und Rind (1 987) Ã¼bereinstimmen zu 
kÃ¤ltere Sommer- und Winter- OberflÃ¤chentemperature 
in NW-Afrika (Abb. 2d). Der synglaziale Nord-SÃ¼ 
Temperaturgradient Ã¼be N-Afrika nimmt in Richtung 
Ã„quato leicht ab. Nach Modellen von Manabe und Hahn 
(1977), Kutzbach und GÃ¼tte (1986) und Rind (1987) 
unterschied sich wahrscheinlich die glaziale atmosphÃ¤ri 
sche Zirkulation Ã¼be NW-Afrika kaum von der heuti- 
gen. Kutzbach und Guetter (1986) und Rind (1987) 
beobachten eine geringfÃ¼gig Abnahme in den tropi- 
schen NiederschlÃ¤ge W-Afrikas und etwas hÃ¶her Werte 
fÃ¼ E-Afrika. Die Modellergebnisse Ã¼be die jahreszeit- 
liche Lage der Innertropischen Konvergenzzone (ITCZ) 
sind widersprÃ¼chlich zunÃ¤chst Im Vergleich zur heuti- 
gen Position beschreiben Nicholson und Flohn (1980) 
eine deutliche ganzjÃ¤hrig SÃ¼dverlagerun der ITCZ, 
Gates (1976) eine SÃ¼dverlagerun nur wÃ¤hren der 
Sommermonate. Manabe und Hahn (1977), Kutzbach 
und GÃ¼tte (1986) und Rind (1987) hingegen fanden 
keine nennenswerte Verlagerung. Die neueren Experi- 
mente auf der Basis von CLIMAP (1981)-Randdaten 
weisen also zunehmend auf eine konstante Breitenposi- 
tion der ITCZ hin. FÃ¼ die Zeiten mit unipolarer 
Vereisung der Antarktis, also vor mehr als ca. 3 Mio. J. 
postulierte Flohn (1981) eine Nordverlagerung der ITCZ 
um etwa 4ON. 
Neueste palynologische Befunde von Bonnefille et al. 
(1990) zeigen auch fÃ¼ die Tropen Afrikas wÃ¤hren des 
letzten Hochglazials eine Temperaturabnahme von 
4Â±2Â¡ MÃ¶glich GrÃ¼nd fÃ¼ die davon abweichenden 
Modellergebnisse werden von Rind (1990) diskutiert. 
Entgegen den Modellergebnissen zeigen PalÃ¤oklimakar 
ten von Littmann (1989) fÃ¼ das letzte Hochglazial eine 
viel deutlichere Abnahme im Wasserhaushalt Afrikas 
(Abb. 2e). Das Klima fast im gesamten N-Afrika war 
bedeutend trockener als heute und fÃ¼hrt zu einer 
Ausdehnung der voll-ariden Gebiete (Wickens, 1975; 
Sarnthein, 1978; Talbot, 1984). Ein geringerer Tempera- 
turgradient zwischen dem bodennahen Hitzetief Ã¼be der 
Sahara und dem Golf von Guinea fÃ¼hr nach Tetzlaff und 
Peters (1986) zu einem abgeschwÃ¤chte SW-Monsun, 
Ã¼be dem ein vielleicht schwÃ¤chere African Easterly Jet 
(AEJ) aufgrund der geringeren bodennahen Lufttempera- 
turen mÃ¶glicherweis zu weniger intensiven regenbrin- 
genden "Squall Lines" (Wirbellinien) fÃ¼hrte DafÃ¼ 
sprechen z.B. die KorngrÃ¶ÃŸ in den Staubsedimenten 
vor der KÃ¼st NW-Afrikas (Sarnthein et al., 1981). Einen 
wÃ¤hren des Glazials intensiveren NE-Passat fÃ¼hre die 
Autoren auf ein stÃ¤rkere Subtropenhoch Ã¼be dem 
Atlantik zurÃ¼ck Abb. 2e zeigt jedoch fÃ¼ den nordwest- 
lichsten Teil W-Afrikas, das Atlasgebirge, humidere 
Bedingungen, eine Folge der von niederen Temperaturen 
hier herabgesetzten Verdunstung. Nach Landklimadaten 
deutete Rognon (1976) diese Feuchtigkeit als Folge von 
winterlichen Tiefdruckgebieten, die auf der wesentlich 
kÃ¼hlere Nordhalbkugel vermutlich auf sÃ¼dlichere Bah- 
nen nach Osten gezogen wÃ¤ren wobei ihre AuslÃ¤ufe 
wÃ¤hren zeitweiliger InstabilitÃ¤te des Azorenhochs bis 
etwa 20Â° Regen gebracht hÃ¤tten Nach quantitativen 
sedimentologischen und palynologischen Daten aus Tief- 
seesedimenten schlieÃŸe Sarnthein et al. (19811, Stein 
(1984) und Hooghiemstra (1988) eine signifikante 
Breitenverlagerung der ITCZ gegenÃ¼be heute aus, im 
Gegensatz zu den Ã¤ltere Annahmen von Rognon und 
Williams (1977). In einer neueren Arbeit schlieÃŸ sich 
Rognon (1987) schlieÃŸlic der Auffassung einer vollari- 
den Sahara wÃ¤hren des letzten Hochglazials an, 
basierend auf zahlreichen neuen C-14-Altern aus S- 
Algerien. 
Hinweise Ã¼be langfristige KlimaverÃ¤nderunge in 
NW-Afrika stÃ¼tze sich hauptsÃ¤chlic auf Unter- 
suchungen an Tiefseesedimenten aus dem subtropischen 
und Ã¤quatoriale Ostatlantik. Dabei wurden die quartÃ¤re 
Fluktuationen der atmosphÃ¤rische Zirkulation NW- 
Afrikas und das Klima insgesamt Ã¼berwiegen auf 
Glazial- Interglazial- Zyklen zurÃ¼ckgefÃ¼h (Parkin und 
Shackleton, 1973; Parmenter und Folger, 1974; Parkin 
und Padgham, 1975; Bowles, 1975; Diester-Haass, 1976; 
Kolla et al.,1979; Stein, 1984). Neueste Untersuchungen 
von Bloemendal und de Menocal (1989), die die 
magnetische Suszeptibilitiit von Tiefseesedimenten als 
Anzeiger fÃ¼ Windstaub benutzten, scheinen diese Ergeb- 
nisse zu bestÃ¤tigen Sie untersuchten auf diese Weise 
erstmals spektralanalytisch eine Zeitreihe von 3.5 Mio. 
Jahren Staubeintrag aus dem Sahel zum Site 661 (Abb. 
1). Zwischen 2.8 und 2.4 Mio. J.v.h. ergab sich dabei ein 
deutlicher Wechsel in der PeriodizitÃ¤ von 23 ka zu 41 
ka. Das heiÃŸt mit dem verstÃ¤rkte Einsetzen der 
NordhemisphÃ¤renvereisun nÃ¤hm der EinfluÃ der Kli- 
makomponenten aus hÃ¶here Breiten auf das Klima 
NW-Afrikas zu. Stein (1984, 1986) beobachtete bereits 
mit dem Beginn der NordhemisphÃ¤renvereisun vor etwa 
3.2 Mio. J. eine deutliche Zunahme in der AriditÃ¤ 
NW-Afrikas. 
FÃ¼ das letzte Hochglazial simulierten Broccoli und 
Manabe (1987) mit einem SensitivitÃ¤tstes slie Kli- 
inawirksamkeit des COi Das dazu verwendete atmos- 
phÃ¤risch Zirkulationsmodell war mit einem vereinfach- 
ten Oxeanmodell gekoppelt. Verglichen mit dem heuti- 
gen Klima fÃ¼hrt ein verringerter synglazialer CO2- 
Gehalt i n  der AtmosphÃ¤r nur zu einer Abnahme der 
Oberflichentemperatur von weniger als l 0C  in NW- 
Afrika und im angrenzenden Ostatlantik (Abb. 2f). 
Dieses VerÃ¤nderungsmuste und seine GrÃ¶ÃŸenordnu 
stimmt mit anderen Modellergebnissen Ã¼berein bei 
denen eine CO2-Verdoppelung in der AtmosphÃ¤r simu- 
liert wurde (Schlesinger und Mitchell, 1987). Demnach 
wÃ¤r der EinfluÃ des CO2 auf das Landklima von 
N-Afrika eher vernachlÃ¤ssigba gering. 
Nach einem numerischen Modell von Kutzbach et al. 
( 1989) und verschiedenen Ãœberlegunge von Flohn und 
Nicholson (1980) beeinfluÃŸt vermutlich die tektonische 
.Hebune Tibets die langzeitige Klimaentwicklung N- 
Afrikas wÃ¤hren des Neogens (Ruddiman und Kutzbach, 
1989; Ruddiman und Kutzbach, im Druck), bedingt 
durch eine Intensivierung des Tropical Easterly Jet in 
etwa 12 km HÃ¶h (TEJ, Abb. 2g). GroÃŸrÃ¤umig 
Absinken von Luftmassen nÃ¶rdlic der TEJ-Achse sowie 
aufsteigende Luftmassen auf der SÃ¼dseit sollten bei 
einem verstÃ¤rkte TEJ zu trockeneren Sommern im 
Ã¶stliche Mittelmeerraum und in NE-Afrika fÃ¼hre 
sowie zu erhÃ¶hte sommerlichen NiederschlÃ¤ge im 
Bereich des SW-Monsuns zwischen dem Golf von 
Guinea und der S-Sahara (Abb. 2h). FÃ¼ Ostafrika und 
die Sahara simuliert das Modell kÃ¤lter Sommer und 
Winter im Gefolge der Tibet-Hebung. Gerade dieses 
Modell soll mit den DatensÃ¤tze dieser Arbeit besonders 
intensiv Ã¼berprÃ¼ werden. 
Ruddiman und Janecek (1989) beobachteten an den 
Ã¤quatoriale ODP-Sites 662, 663, und 664 fur das 
Zeitintervall 3.6 - 0.8 Mio. J.v.h. eine kontinuierliche 
Zunahme im winterlichen Staubeintrag aus NW-Afrika 
und fÃ¼hre diesen Trend auf die Hebung Tibets zurÃ¼ck 
Ein weiteres mÃ¶gliche Modell der Anfachung von 
KlimaÃ¤nderunge wurde von Meier-Reimer et al. (1990) 
gerechnet. Sie simulierten mit einem ozeanischen GCM 
die PalÃ¤ozirkulatio im Atlantik fÃ¼ einen geÃ¶ffnete und 
einen geschlossenen zentralamerikanischen Seeweg zwi- 
schen Pazifik und Atlantik. Durch die SchlieÃŸun des 
Panama-Seewe~es im spÃ¤te MiozÃ¤ oder PliozÃ¤ (Mann 
und Corrigan, 1990) wird einerseits der Einstrom von 
salzarmem pazifischem OberflÃ¤chenwasse in die Karibik 
gestoppt und andererseits der Wasserdampf, den die 
AtmosphÃ¤r durch die Verdunstung im Nordatlantik 
aufnimmt, vermehrt durch die Passate an den Pazifik 
abgefÃ¼hrt Beide Prozesse fÃ¼hren verbunden mit einem 
Einstrom von salzreichem OberfÃ¤chenwasse aus dem 
Indischen Ozean (Agulhas Strom) in den Atlantik zu 
hÃ¶he salinarem nordatlantischem OberflÃ¤chenwasse 
nach der SchlieÃŸun (Abb. 2i), wodurch die thermoha- 
line Zirkulation im Nordatlantik, d.h. die Tiefenwasser- 
bildung, angeregt wird. Damit verbunden wÃ¤r ein 
intensiverer WÃ¤rmetranspor aus dem Ã¤quatoriale Atlan- 
tik in hÃ¶her Breiten (Golfstrom). Nach Manabe und 
Stouffer (1988) zeigt die Simulation mit einem gekop- 
pelten Ozean-AtmosphÃ¤re-Modell daÃ eine gesteigerte 
thermohaline Zirkulation gerade einen erhÃ¶hte 
Wiirmetransport aus niederen in hohe Breiten und eine 
nÃ¶rdlich Ausdehnung des tropischen Regengebietes in 
NW-Afrika bewirkte (Abb. 2j), also zu keiner allmÃ¤h 
lichen Austrocknung der Sahara fÃ¼hrte Street-Perrott 
und Perrott (1990) fÃ¼hre folgerichtig die jÃ¼ngst 
Aridifizierung der Sahara zwischen 1968 - 1988 gerade 
auf ein solches "SalinitÃ¤tsminimum im Nordatlantik 
(Dickson et al., 1988) zwischen 1968 - 1982 zurÃ¼ck 
Die Isolierung und Austrocknune des Mittelmeeres 
wiihrend des Messins kÃ¶nnt ebenfalls die atmosphÃ¤ri 
sche Zirkulation und den Wasserhaushalt NW-Afrikas 
beeinfluÃŸ haben. Die genaueren Auswirkungen dieses 
Ereignisses wurden bisher mit keinem GCM simuliert 
und sind daher ungewiÃŸ Die SchlieÃŸun der Mittelmeer- 
straÃŸ vor 5.5 Mio. J. resultiert Ã¼bereinstimmen nach 
HsÃ et al. (1973), Adams et al. (1977) und Hode11 et al. 
(1986, 1989) aus einer Kombination von tektonischer 
Kompression und globaler Meeresspiegelabsenkung von 
50 - 70 m (Haq et al., 1987). Die endgÃ¼ltig WiederÃ¶ff 
nung des Mittelmeerseeweges, verbunden mit einem 
wetter Summers 
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Abb. 2 a-j. Ergebnisse von "Allgemeinen Zirkulationsmodellen" und Palioklimadaten, welche die Auswirkung 
verschiedener isoliert betrachteter Klimaursachen auf Temperatur- und NiederschlagsverÃ¤nderunge gegenÃ¼be dem 
gegenwÃ¤rtige Klima in N-Afrika zeigen (Abb. a, b, d, f-h aus Ruddiman, Sarnthein et al., 1989; Abb. C, e aus 
Nicholson und Flohn, 1980 und Littmann, 1989; Abb. i aus Street-Perrott und Perrott, 1990; Abb. j aus Manabe und 
Stouffer, 1988). ErklÃ¤runge siehe Text. 
Meeresspiegelanstieg wurde von McKenzie et al. (1988), 
Hilgen und Langereis (1988), Hodell et al. (1989a) mit 
4.9 - 4.8 Mio. J.v.h. angegeben. Neue Ergebnisse von 
Leg 107 zeigen nach McKenzie (1990), daÃ die Ã–ffnun 
durch einen katastrophalen Einstrom von Nordatlan- 
tischem Tiefenwasser (NADW) vor etwa 4.74 - 4.72 
Mio. J. markiert wird und sich erst danach wieder 
normale (antiÃ¤stuarine palÃ¤oozeanographisch VerhÃ¤lt 
nisse im Mittelmeer einstellten. MÃ¤chtig Evaporitabla- 
gerungen zwischen 5.5 und 4.8 Mio. J.v.h. zeugen 
eventuell von gelegentlichen WasserereinbrÃ¼che aus 
dem Nordatlantik, unter anderem aber auch von der 
wiederholten Austrocknung von SÃ¼ÃŸwassermeer 
("Lago-mare"). WÃ¤hren dieser Zeit kÃ¶nnte wesentlich 
wÃ¤rmer Bodenlufttemperaturen (SST's) und die Ver- 
dunstung des Mittelmeerwassers selbst (HsÃ et al., 1977) 
zu bedeutenden VerÃ¤nderunge in der atmospÃ¤rische 
Zirkulation NW-Afrikas gefÃ¼hr haben, dadurch daÃ eine 
starke Zyklone Ã¼be diesem Raum entstand und die 
Luftmassen von weither mit hereinriÃŸ Das Versiegen 
des salzreichen Mittelmeerausstromwassers (MOW) 
kÃ¶nnt die thermohaline Zirkulation im N-Atlantik 
beeinflussen (Reid, 1979) und nach Manabe und Stouffer 
(1988) das Klima der Sahelregion verÃ¤ndern Die 
Auswirkungen des MOW auf die NADW-Produktion 
sind jedoch strittig (Blanc und Duplessy, 1982; Zahn et 
al., 1987; Keigwin et al., 1987). 
Im Vergleich zu diesen ModellÃ¼berlegunge weisen 
Tonmineraldaten aus dem Ostatlantik nach Stein (1984) 
in dem Zeitintervall 5.7 - 4.5 Mio. J.v.h. eher auf aride 
Klimazyklen in NW-Afrika hin, verbunden mit einem 
Ã¼berdurchschnittlic starken NE-Passat. Das kÃ¼stennah 
Site 397 (ca. 270N) gibt jedoch auch Hinweise auf 
Phasen mit fluviatiler Sedimentzufuhr. Tonmineraldaten 
aus dem Tyrrenischen Meer deuten nach de Visser und 
Chamley (1990) erst ab 4.6 Mio. J.v.h. auf ein 
zunehmend trockeneres mediterranes Klima, also ab dem 
Zeitpunkt, wo nach McKenzie (1990) die Mittelmeerzir- 
kulation wieder antiÃ¤stuari wurde. In diesem Zusam- 
menhang paÃŸ auch, daÃ Hodell et al. (1989b) an Kernen 
aus dem S-Atlantik, Z-Pazifik und S-Pazifik zwischen 
5.5 und 4.5 Mio. J. eine drastische Zunahme im ^Sr/^Sr 
IsotopenverhÃ¤ltni in den Schalen planktischer Foramini- 
feren fanden. Sie fÃ¼hre dies auf einen erhÃ¶hte 
chemischen Eintrag von den Kontinenten in den Ozean 
zurÃ¼ck wobei heutzutage vor allem die FlÃ¼ss der 
niederen Breiten den gelÃ¶ste chemischen Flux in den 
Ozean dominieren. Dies wÃ¼rd also global eher auf ein 
feuchteres Klima hindeuten. 
Globale Temperaturanomalien an der Meeresober- 
flÃ¤che insbesondere im Ã¤auatoriale NE-Atlantik und 
SE-Atlantik, beeinflussen nach GCM-Ergebnissen von 
Palmer (19861, Folland et al. (1986) und Druyan (1987) 
die NiederschlagstÃ¤tigkei in der S-Sahara und Sahel- 
zone. Warme WasseroberflÃ¤chentemperatu (SST) - Ano- 
malien im NE- und SE-Atlantik wÃ¤hren des Nordsom- 
mers fÃ¼hre demnach zu einem abgeschwÃ¤chte SW- 
Monsun mit geringeren NiederschlÃ¤gen Statistische 
Untersuchungen zwischen gemessenen Niederschlagsde- 
fiziten im Sahel und SST-Anomalien stÃ¼tze fur die 
letzten 100 J. diesen Befund (Lamb, 1978; Hastenrath, 
1984; Lough, 1986; Lamb et al., 1986; Nicholson und 
Entekhabi, 1987). Nach Lamb (1983) resultieren die 
jÃ¼ngste DÃ¼rrephase im Sahel nicht aus einer zeitweilig 
sÃ¼dlichere Position der ITCZ wihrend der Sommer- 
monate oder aus ungewÃ¶hnlic trockenen Luftmassen 
des SW-Monsuns, sondern eher aus einer geringeren 
Schichtdicke des SW-Monsuns, wodurch die Nie- 
derschlagsbildung gehemmt wird. 
Ungeklzrt bleibt bei diesen Untersuchungen jedoch, 
ob die SST-Anomalien ein Ergebnis der ozeanischen 
Zirkulation sind oder ob sie durch die atmospÃ¤risch 
Zirkulation hervorgerufen werden (Druyan, 1987). 
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Stein ( I  984) 
..................... 
6 l8 0 Benthos 1 Xquat. E-Atlantik (Sile 397) 
................................. 
6 1 8 0  Plankton * Benthos 
6 1 8 0  Plankton + Benthos 
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6 1 8 0  Plankton 
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................................ 
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( 18 Sedimentkerne) 
Argentinien, Chile 
Tabelle 1. Hinweise fÃ¼ Eisaufbau- und Abschmelzphasen in  der Antarktis vom spÃ¤te MiozÃ¤ bis zum frÃ¼he 
PliozÃ¤n 
Wenn Aphelion im SÃ¼dwinte erscheint, -- eine spÃ¤te MiozÃ¤ bis zum Einsetzen der NordhemisphÃ¤ren 
Konfiguration, die den polaren Eisaufbau nach Ruddi- vereisung (ca. 3.1 Mio. J.v.h.1 sind ungenau umgrenzt 
man und Mclntyre (1981) begÃ¼nstig -- bewirkt die und zum Teil widersprÃ¼chlic (siehe Tab. 1). 
.AbkÃ¼hlun der SÃ¼dhemisohiir nach Mcintyre et al. 
, ,.. (1989) kÃ¤lter WasseroberflZchentem~eraturen im 
torialen Ostatlantik und fÃ¼hr zu einem abgeschwÃ¤chte 
SW-Monsun. PalÃ¤otemperaturschwankunge im Golf 
von Guinea sind ein Hinweis auf das PalÃ¤overdunstungs 
potential und die monsunale Feuchtigkeitsbilanx in der 
Sahelzone (Tetzlaff et al., 1989). Die saisonalen Un- 
Die nÃ¶rdlich Breitenverla~erun~ der Afrikanischen 
Platte betriigt nach plattentektonischen Modellberech- 
nungen von Sclater et al. (1979) wÃ¤hren der letzten 8 
Mio. J. etwa 2' (0.25"IMio. J.) und hat in diesem 
Zeitraum keinen EinfluÃ auf die Klimaentwicklung der 
Sahara und Sahelzone (Stein, 1984). 
terschiede in den SST wiihrend der letzten 750 ka von > 
8Â¡ (Pflaumann, 1986) sind allein durch in-situ- 
Ã„nderunge in der solaren Einstrahlung nicht zu erklÃ¤re 
(Kutzbach und Gallimore, 1988). Nach Mcintyre et al. 
(1989) zeigt ein Vergleich von SST's aus dem Ã¤quatoria 
len Atlantik und dem subpolaren S-Atlantik fÃ¼ die 
letzten 200 ka eine hohe KohÃ¤ren im 23 ka PrÃ¤zessions 
signal ohne Phasenverschiebung. Diesen Befund fÃ¼hre 
die Autoren auf folgenden Zusammenhang zurÃ¼ck Die 
Nordverlagerung der Subtropischen Konvergenzzone be- 
dingt durch eine kiiltere SÃ¼dhemisphiir kÃ¶nnt den 
Einstrom von warmem Wasser mit dem Algulhas-Strom 
in den SÃ¼datlanti reduzieren (Prell et al., 1980). 
Dadurch kÃ¶nnt bevorzugt kiilteres Wasser aus dem 
Zirkumpolarstrom mit einem verstÃ¤rkte Benguelastrom 
bis in den iiquatorialen Atlantik transportiert werden. 
A.2. FRAGESTELLUNG UND ZIELE 
DIESER ARBEIT 
Im Zentrum der vorliegenden Arbeit stehen vor allem 
die Fragen nach den eigentlichen Ursachen, die die lang- 
und kurzfristige Entwicklung von Landklima und 
PalÃ¤oozeanographi im angrenzenden NE-Atlantik wÃ¤h 
rend der let/.ten 8 Millionen Jahre bestimmten. 
Anhand der hochauflÃ¶sende Staubfuxkurven aus 
dem gquatorialen NE-Atlantik (Sites 659 - 661) soll die 
Hypothese von Ruddiman und Janecek (1989) geprÃ¼f 
werden, wonach die modellierte Hebung von Tibet 
(Ruddiman und Kutzbach, 1989) die Klimaentwicklung 
der S-Sahara und Sahel vom PliozÃ¤ bis heute 
dominierte, also dort zu einer allmÃ¤hlic fortschreitenden 
Aridifizierung seit Ca. 5 Mio. J.v.h. fÃ¼hrt (Kap. A.1.). Hinweise Ã¼be Vereisungsxyklen der Antarktis vom 
Umgekehrt fÃ¼hr die modellierte SchlieÃŸun des 
Panamaseeweges (Maier-Reimer et al., 1990) im PliozÃ¤ 
unmittelbar zu einer verstÃ¤rkte thermohalinen Zirkula- 
tion im Atlantik, die letztendlich erhÃ¶ht NiederschlÃ¤g 
im Sahel bewirken wÃ¼rd (Kap. A.1.). Da mit einer 
verstÃ¤rkte thermohalinen Zirkulation eine verbesserte 
TiefwasserdurchlÃ¼ftun verbunden wÃ¤re lÃ¤Ã sich diese 
Hypothese anhand der vorliegenden epibenthischen 
Kohlenstoffisotopenkurven aus dem PliozÃ¤ (Sites 658 
und 659) prÃ¼fen die die Tiefenwasserventilation im 
Nordatlantik widerspiegeln. 
Im weiteren wird zu klÃ¤re sein, ob die Isolierung 
und Austrocknung des Mittelmeeres im Messin und die 
anschlieÃŸend WiederÃ¶ffnun mit dem Einsetzen an- 
tiÃ¤stuarine StrÃ¶mungsverhiiltniss im Mittelmeer, die 
Klimaentwicklung in Nordafrika entscheidend beein- 
fluÃŸte 
Auf der Grundlage hochauflÃ¶sende benthischer und 
planktischer 6180-Klimakurven soll untersucht werden, 
welchen EinfluÃ die lang- und kurzfristigen Ver- 
Ã¤nderunge im polaren Eishaushalt der Arktis und 
Antarktis auf die Entwicklung des Landklimas und die 
atmosphÃ¤risch Zirkulation NW-Afrikas, die PalÃ¤opro 
duktivitÃ¤ der Auftriebszelle vor Kap Blanc und die 
TiefenwasserdurchlÃ¼ftun im N-Atlantik nehmen. Von 
besonderem Interesse sind hier die groÃŸe Klimawenden 
vor 3.2 - 2.4 Mio. J. und vor etwa 1.0 Mio. J., die mit 
einem verstiirkten Einsetzen der NordhemisphÃ¤renverei 
sung einhergingen. Anhand der 6180-Klimakurven soll 
versucht werden den Umschlag zum verstÃ¤rkte Aufbau 
nordpolarer Eismassen im spiiten PliozÃ¤ zeitlich nÃ¤he 
einzugrenzen und die damit verbundenen Meeresspie- 
gelschwankungen im PliozÃ¤ zu rekonstruieren. 
Anhand von Zeitserienanalysen an den Staubakkumu- 
lationsraten soll geprÃ¼f werden, ob die Wenden im 
afrikanischen Landklima periodisch wiederkehren und 
welchen Anteil am Klimasignal die periodischen 
Schwankungen der Orbitalparameter haben. Dabei 
interessiert vor allem, ob die kurzfristigeren DÃ¼rrephase 
in der Sahelzone durch Klimaelemente hoher Breiten, 
z.B. die Vereisungszyklen, gesteuert werden oder ob sie 
vielmehr durch Ã„nderunge in der solaren Einstrahlung 
niederer Breiten verursacht werden, die nach einem 
Modell von Tetzlaff et al. (1989) das Verdun- 
stungspotential im Golf von Guinea und den Feuchte- 
transport in die Sahelzone bestimmen. 
Ein weiteres Ziel ist es, die PalÃ¤obreitenlag der 
ITCZ im PliozÃ¤ und PleistozÃ¤ anhand der Staubflux- 
kurven von Sites 657 - 661 zu rekonstruieren. Die 
postulierte Nordverlagerung der ITCZ vor mehr als Ca. 
3.1 Mio. J., also die Zeit vor der nordpolaren Hauptverei- 
sungsphase, die zu humideren Bedingungen in der 
Sahelzone gefÃ¼hr haben kÃ¶nnt (Flohn, 198 11, kann 
damit geprÃ¼f werden. 
Wichtige Fragen betreffen auch die Verbreitung der 
AriditÃ¤ und HumiditÃ¤ in den Staubherkunftsgebieten: 
Vollzog sich die Aridifizierung von Nordsahara und 
Sahelzone immer parallel oder auch in unterschiedlichen 
Zeitabschnitten? Wann gab es Zeiten mit verstÃ¤rkte 
fluviatiler Sedimentzufuhr und kÃ¶nne Aussagen Ã¼be 
die Liefergebiete gemacht werden? 
SchlieÃŸlic soll untersucht werden, ob Phasen mit 
erhÃ¶hte PalÃ¤oproduktivitÃ primÃ¤ auf verstÃ¤rkte 
nÃ¤hrstoffreiche KÃ¼stenauftrie infolge intensiver Passat- 
winde zurÃ¼ckgehe oder vielmehr durch fluviale 
NÃ¤hrstoffzufuh dominiert werden. 
B. ALLGE 
LAGEN 
B.1. BOHRLOKATIONEN UND SEDIMEN- 
TATIONSRAUM 
Die Sites 658 - 661 liegen an ausgewÃ¤hlte SchlÃ¼s 
selpositionen fÃ¼ eine Reihe von PalÃ¤oklimafrage 
(s. unten) auf einem Nord-SÃ¼d-Profi zwischen 210N und 
9030'N vor der KÃ¼st NW-Afrikas in Wassertiefen von 
2263 bis 4328 m (Abb. 1, Tab. 2). 
SITE Breite Liinge Wassertiefe (m) 
Tabelle 2. Positionen und Wassertiefen von den ODP- 
Bohrungen 658 - 661 und DSDP-Sites 397, 141, 366 
(Stein, 1986). 
Site 658 
Site 658 liegt am Kontinentalhang NW-Afrikas als 
MeÃŸstatio unterhalb einer der wichtigsten ganzjÃ¤hrige 
Auftriebszellen des Ozeans (Abb. l) ,  auf einem RÃ¼cken 
begrenzt durch zwei Canyonsysteme (Abb. 3a, b). 
Lateraler Hangabtransport von Schelfsedimenten erfolgt 
wohl im wesentlichen Ã¼be diese Canyonsysteme. Die 
hemipelagische Sedimentabfolge an Site 658 dÃ¼rft daher 
nur geringe Beimengungen von Schelfsedimenten enthal- 
ten, zumal auch weiter hangaufwÃ¤rt eine terrassenfÃ¶r 
mige Plattform diesen Transport abhÃ¤lt Der Staubeintrag 
an der Position von Site 658 wird nach Koopmann 
(1981) heute durch den sommerlichen NE-Passat 
; dominiert. 
Ruddiman, Sarnthein, Baldauf et al. (1988) untertei- 
len die 300 m mÃ¤chtig grau bis oliv-graue Sedimentab- 
folge von Site 658 in drei lithologische Einheiten (Abb. 
3c, 4). Einheit 111 zeigt eine etwa 66.5 m mgchtige, frÃ¼h 
bis sp2tplioz2ne Abfolge nannofossil fÃ¼hrende 
Tonschl2mme. DarÃ¼be folgen bis ins frÃ¼h PleistozÃ¤ 
karbonatreichere Sedimente, vorwiegend Nannofos- 
silschlÃ¤mme teilweise mit hohem siliziklastischen Silt- 
oder Tonanteil und Lagen von DiatomeenschlÃ¤mme 
(Einheit 11). Die oberste Einheit I besteht Ã¼berwiegen 
aus Nannofossilschlamm und wenigen Lagen mit Diato- 
meenschlamm. 
Das seismische Profil (Abb. 3c) zeigt eine kontinuier- 
liche Sedimentabfolge, die in etwa 99 m Tiefe durch 
einen 0.83 Mio. Jahre umfassenden Hiatus (vgl. Kapitel 
D.I.) unterbrochen ist und insgesamt das mittlere bis 
spÃ¤t Plio7Ã¤ (1.56 - 3.6 Mio. J.v.h.1 sowie das 
PleistozÃ¤ der Brunhes Epoche umfaÃŸt 
Site 659 
Die Sedimente des Site 659 stammen vom hÃ¶chste 
Punkt des Cap Verde Plateaus (Abb. 3a). StÃ¶rend 
EinflÃ¼ss durch Turbidite oder Rutschmassen auf die 
pelagische Sedimentabfolge sind hier weitgehend aus- 
zuschlieÃŸe (Fauggres et al., 1989). Die Sedimenta- 
tionsgeschichte wird durch aeolo-marine Zufuhr be- 
stimmt. Site 659 besetzt somit eine SchlÃ¼sselpositio im 
Zentrum des heutigen AEJ - Staubtransportes (Abb. I), 
der nach d'Almeida (1986) hier etwa 90 % des gesamten 
Staubexports aus der Sahara ausmacht. 
Das seismische Profil (Abb. 3d) zeigt parallel 
verlaufende, fein laminierte Sedimentreflektoren, die, wie 
erwartet auf eine kontinuierliche, pelagische Sedimenta- 
tion hinweisen. Die hellgrauen bis weiÃŸe Sedimente 
bestehen hauptsÃ¤chlic aus Foraminiferen- und Nanno- 
fossilschlamm mit geringen Silt- und Tonanteilen 
(Abb. 4). Die 274 m mÃ¤chtig Sedimentabfolge am Site 
659 reicht bis in das spÃ¤t OligozÃ¤ zurÃ¼ck Die 
vorliegende Arbeit untersucht die obersten 183 m, die 
einer Zeitspanne von etwa 8 Mio. Jahren entsprechen. 
Site 660 
Site 660 befindet sich unterhalb der NordÃ¤quatoriale 
Divergenzzone am nÃ¶rdliche Ende der Kane-LÃ¼cke 
einer Tiefenpassage quer durch die Sierra-Leone- 
Schwelle, die als Hauptschnittstelle fÃ¼ den Tiefenwas- 
seraustausch zwischen sÃ¼dliche und nÃ¶rdliche Ostat- 
lantik dient (Abb. 3e). Die Anlieferung der terrigenen 
siliziklastischen Sedimente erfolgt an Site 660 einerseits 
durch Staubfracht des AEJ, andererseits durch die 
Staubfracht des winterlichen NE-Passat. 
Die Ã¤lteste erbohrten Sedimente reichen bis in 
mittlere EozÃ¤n Die vorliegende Arbeit untersucht nur 
die 63 m mÃ¤chtige Sedimentablagerungen der letzten 7 
Mio. Jahre. Das seismische Profil (Abb. 3f) zeigt eine 
kontinuierliche Abfolge von Reflektoren inmitten eines 
"Sedimentwellen" - Feldes. Die neogenen Sedimente 
bestehen, ghnlich wie bei Site 659, aus einer zyklischen 
Abfolge von dunkelgrauen, siltigen Tonen und olivfar- 
benen bis hellgrauen NannofossilschlÃ¤mme (Abb. 4). 
Site 
658 
at a protrusion of the continental slooe 








Abb. 3. (a) Bathymetrische Karte (Tiefen in m) mit den 
SW-NE Profil entlang des NW-afrikanischen Kontinentalha (Meteor Fahrt 25, 1971) zeiet die ikhbkat ion auf 
einem RÃ¼cke quer zum Hangstreichen. (C) Seismisches Profil Ã¼be die Position von Site 658 und Korrelation der 
seismischen Reflektoren mit den lithologischen Einheiten. ( eflexionsseismisches ENE Profil im Bereich der 
Bohrung 659. (e) Bathymetrische Karte (Tiefen in Faden) im ich der Bohrungen 660 und 661 (nach Jenes und 
Mgbatogu, 1982). Die gepunktete Linie zeigt den Verlauf des seismischen Profils von (f). Abb. 3a-f modifiziert aus 
Ruddiman, Sarnthein, Baldauf et al.(1988). 
slkfia. Jahre betrachtet, die aus zyklischen Abfolgen von 
hellgrauen foraminiferen- bzw. nannofossilreichen 
Site 661 liegt auf einem Plateau Ã¶stlic der h n e -  SchlÃ¤mme Bauen nannOfOssilarmen Tonen bete- 
LÃ¼ck (Abb. 3e) und ergab eine 296 m mÃ¤chtig hen (Abb. 4) und durch den seismischen Reflektor 2 
Sedimentabfolge, die bis in die Mittlere Kreide zurÃ¼ck barenzt werden (Abba 3f). Der Wimentationsraum am 
reicht. FÃ¼ die vorliegende Untersuchung werden die GiPfelplateau des Sierra Lmne RÃ¼cken ist in etwa mit 





























Abb. 4. Schema der Sedimentzusammensetzung bei ODP-Sites 658 - 661 (beschrÃ¤nk auf Abschnitte, die in dieser 
Arbeit nÃ¤he studiert werden). Fehlende Kernabschnitte in Bohrung 659A wurden durch zeitgleiche Sedimen- 
(abschnitte der Bohrungen 659B + C erginzt. Zusammengestellt nach den Kernbeschreibungen aus Ruddiman, 
Sarnthein, Baldauf, et al. (1988). 
vergleichen. Die KarbonatlÃ¶sun an Site 661 ist wohl den Ã¤quatoriale Atlantik wehend; sowie der sommer- 
etwas geringer, dafÃ¼ die laufende Auswaschung von liche African Easterly Jet in der mittleren TroposphÃ¤re 
Feinstsediment etwas hÃ¶her so daÃ die Sedimentations- 
raten viel niedriger liegen. Die geographische Breite der hnertropischen Konver- 
genzione (ITCZ) bestimmt einerseits die Verbreitungs- 
B.2. STAUBTRANSPORT UND ATMOS- muster von Passat und indirekt von African Easterly Jet - 
PHARISCHE ZIRKULATION ÃœBE StÃ¤ube im Ã¤quatoriale Ostatlantik. Andererseits beein- fluÃŸ sie auch direkt und entscheidend das Klimagesche- 
NW-AFRIKA hen in der Sahara und Sahelzone und somit die 
VerfÃ¼gbarkei der Staubkomponenten, Ihre Breitenlage Drei unterschiedliche Windsysteme transportieren 
resultiert aus dem troposphÃ¤rische Temperaturgefalle heute Staub aus NW-Afrika in den iiquatorialen Ostatlan- Ã„quato - Pol. Da im Bereich des Ã„quator von 
tik (Abb. 1): der bodennahe NE-Passat im Sommer jahreszeitlich nahezu konstanten Temperaturen auszuge- parallel zur W-SaharakÃ¼ste im Winter aus dem Sahel in hen ist, sind es vor allem die groÃŸe jahreszeitlichen 
Schwankungen der hohen Breiten, die zu einer saisonalen 
Nord-SÃ¼ Verlagerung der ITCZ fÃ¼hren Im Jahresmittel 
liegt die ITCZ vor W-Afrika bei etwa 60N (Flohn, 1989). 
Bedingt durch die Land-Meer-Verteilung im afrikani- 
schen Raum fÃ¼hre der SW-Monsun und der NE-Passat 
zwei unterschiedliche Luftmassen in Nordwestafrika 
gegeneinander. Ãœbe dem Golf von Guinea und dem 
Indischen Ozean enstehen feuchte, kÃ¼hler Luftmassen, 
die als SW-Monsun Regen bringen und sich im Sommer 
keilfÃ¶rmi unter die kontinentale, trockene, heiÃŸ Passat- 
luft schieben. Die bodennahe GrenzflÃ¤ch wird dabei als 
Monsunfront (Abb. 5a) bezeichnet und bildet den 
unteren Teil der ITCZ (Krishnamurti, 1979). 
Die meteorologischen Strukturen des 
nehmen eine SchlÃ¼sselroll bei der Betrachtung von 
Klimaentwicklung und Staubtransport ein. WÃ¤hren des 
Nordsommers ist das Subtropenhoch der SÃ¼dhemisphÃ¤ 
verstiirkt, wodurch der SE-Passat und somit auch der 
SW-Mo= nÃ¶rdlic des Ã„quator intensiviert werden 
(Kraus, 1977). Gleichzeitig wird die subtropische Hoch- 
druckzelle Ã¼be der Nordsahara in den untersten Luft- 
schichten durch ein Hitzetief ersetzt, bedingt durch eine 
Umkehr des Temperaturgradienten zwischen dem Golf 
von Guinea und der Sahara (Leroux, 1983). Dieser 
thermische Kontrast fÃ¶rder zusÃ¤tzlic die Advektion 
feuchter Luftmassen aus der Golfregion von Guinea bis 
in die Sahara (Adams, 1987) und schwÃ¤ch den 
NE-P&. Der sommerliche NE-Passat, der ein Luft- 
paket von nur 500 - 1500 m HÃ¶h umfaÃŸt ransportiert 
Staub aus der nordwestlichen Sahara und Atlasregion 
kÃ¼stenparalle bis zu den Kap Verde Inseln (Jaenicke und 
SchÃ¼tz 1978) bei mittleren Windgeschwindigkeiten von 
5 - 8 ms-1. ZusÃ¤tzlic erhÃ¤l der Passat Staub aus den 
Ã¼berlagernde mitteltroposphÃ¤rische Ostwinden, ein- 
erseits durch gravitativen Ausfall und andererseits durch 
turbulente Erosion an der Grenzfache. 
dem Vorhandensein von sogenannten b t e r l y  Wave 
und Sauall Unes. verknÃ¼pf sind. Beide PhÃ¤nomen 
verdanken ihre Entstehung dem AEJ und werden im 
folgenden kurz erlÃ¤utert 
Das Temperaturgefalle zwischen Sahara und Golf 
fÃ¼hr oberhalb der Monsunschicht (850 hPa), das ist 
nÃ¶rdlic der ITCZ, zur Bildung des 
W, dem HauptstaubtrÃ¤ge NW- Afrikas. Innerhalb 
dieser OststrÃ¶mun des Saharan Air Layers (SAL) 
erreichen die Windgeschwindigkeiten maximal HÃ¶ch 
stwerte von etwa 13 - 20 ms-1 in einer HÃ¶h von 3 - 5 
km zwischen 13 - 16ON, im Bereich des maximalen 
meridionalen Lufttemperaturgradienten (Tetzlaff et al., 
1985; Peters, 1988). In der mittleren TroposphÃ¤r 
erreicht die ITCZ ihre nÃ¶rdlichst Position im August1 
September bei etwa 1 ION (N-Winter Ca. 3*N) und ihre 
flachste Neigung, so daÃ die Monsunfront (Abb. 5a) im 
Bereich Westafrikas dann bei OoE bis etwa 23*N 
vordringt, im N-Winter vergleichshalber nur bis Ca. 8*N 
(Tetzlaff et al., 1985; Adams, 1987; Speth und Panitz, 
1983). Nur wÃ¤hren dieser Jahreszeit kommt es zu 
NiederschlÃ¤ge in der Sahelzone bis in die S-Sahara 
sowie zu enormen StaubausbrÃ¼chen die jedoch eng mit 
EASTERLY WAVE 1 - 4 -  AFRICA 
Abb. 5. (a) Meridionalschnitt durch die westafrikanische 
sommerliche TroposphÃ¤r bei @E wÃ¤hren der Passage 
einer Squall Line. ITCZ: Innertropische Konvergenz- 
zone, E: Ã¶stlich Winde, W: westliche Winde, $: 
Staubaufwirbelung, AEJ: African Easterly Jet, TEJ: 
Tropical Easterly Jet, angezeigt durch 10 ms-1 Isotache 
(nach Tetzlaff und Peters, 1986; Peters, 1988). (b) 
Unteres mitteltroposphÃ¤rische Windregime und boden- 
naher NE-Passat im Zusammenhang mit einer Easterly 
Wave und einem "~aharan Air Staubausbruch", 
Windgeschwindigkeiten in ms-1 (nach Sarnthein et al., 
1981). 
Im Bereich des AEJ fÃ¼hre vertikale und horiz,ontale 
Windscherungen zu InstabilitÃ¤ten Als Folge entstehen 
dem AEJ aufgeprÃ¤gt Easterly Waves (Burpee, 
1972XAbb. 5b). Diese von Osten nach Westen wandern- 
den Wellen besitzen vor ihrer Trogachse ein Konver- 
genz- und dahinter ein Divergenzfeld (Payne und 
McGerry, 1977) und schaffen damit die fÃ¼ das 
Niederschlagsregime nÃ¶tige VertikalstrÃ¶mungen Ent- 
lang der K~nvergen~linien kommt es zur Bildung 
niederschlagsbringender Wolkenfelder, den Squall Lines 
(Tetzlaff et al., 1985). Etwa 80 % der gesamten 
NiederschlÃ¤g im Sahel sind nach Reed et al. (1977) und 
Dhonneur und Tourre (1981) an diese Squall Lines 
geknÃ¼pft Nach Tetzlaff und Peters (1986) sorgen 
Windgeschwindigkeiten von Ã¼be 5 ms-1 (Schwellenwert 
fÃ¼ die Staubaufnahme nach Helgren und Prospero, 
1987) nÃ¶rdlic der Squall Lines, speziell am frÃ¼he 
Nachmittag, fÃ¼ eine groÃŸrÃ¤umi Staubaufwirbelung. 
Starke Aufwinde unmittelbar vor der Squall Front 
ermÃ¶gliche den Staubtransport in das AEJ-Niveau 
(Abb. 5a). Das Staubaufnahmegebiet konzentriert sich 
nach Tetzlaff und Peters (1986) auf die S-Sahara und 
Sahelzone. 
Der Staub Ã¼berquer die KÃ¼st zwischen 15 - 20QN 
(Abb. 5b) in HÃ¶he von 1.5 - 5 km (Tetzlaff und Wolter, 
1980) und teilt sich in zwei Staubtrajektorien im Vorfeld 
und im Gefolge der Tief-Fronten (Sarnthein et al., 1981; 
Tetzlaff und Peters, 1986). Der nÃ¶rdlich Ast im Vorfeld 
bildet eine sichelfÃ¶rmig Staubfahne zwischen den Kap 
Verde- und den Kanarischen Inseln (Abb. 5b). Diese 
Flugbahn wird durch die sÃ¼dlich Windkomponente 
hinter dem Easterly Wave Trog induziert und durch die 
Zirkulation der Hochdruckzelle Ã¼be dem Sahara-Hitze- 
tief vorgezeichnet (Tetzlaff und Peters, 1986). Der 
zonale Staubtransport der sÃ¼dliche Komponente folgt 
im "Strudel" der Tieffront hintennach und konnte von 
Prospero et al. (1970), Carlson und Prospero (1972) und 
Ernst (1974) bis in die Karibik verfolgt werden. Solche 
sommerlichen StaubausbrÃ¼ch treten nach Carlson und 
Prospero (1977) und nach Tetzlaff und Wolter (1980) 
etwa alle 3-6 Tage auf und lassen sich auf Satellitenauf- 
nahmen deutlich verfolgen (Szekielda, 1978; Carlson, 
1979). 
WÃ¤hren des Nordsommers existiert Ã¼be der Sahel- 
region ein weiterer Ostwindstrom, der Iropical Easterly 
Jet (TEJ) in etwa 14 km HÃ¶he der wahrscheinlich 
ebenfalls die Feuchtebilianz NW-Afrikas beeinfluÃŸt Er 
entsteht aus dem thermischen Gefalle der mittleren und 
oberen TroposphÃ¤r zwischen dem aufgeheitzten Hoch- 
land Tibets und dem kÃ¼hlere indischen Subkontinent. 
Seine Windgeschwindigkeit verringert sich von der 
afrikanischen OstkÃ¼st bis zur WestkÃ¼st von 32 ms-1 
auf 14 ms-l(Flohn, 1964). Auf der Nordseite des TEJ 
fÃ¼hr groÃŸrÃ¤umig Absinken von Luftmassen zu einer 
(Adams, 1987). Andererseits bewirkt der TEJ ein 
Aufsteigen von Luftmassen auf seiner SÃ¼dseite die nach 
Flohn und Nicholson (1980) zu erhÃ¶hte NiederschlÃ¤ge 
in der Sahelzone fÃ¼hren Wahrscheinlich verstÃ¤rk ein 
intensivierter TEJ den Klimakontrast zwischen 
Sahararaum und Tropen. 
Im N-Winter wird das Hitzetief durch eine subtropi- 
sche Hochdruckzelle Ã¼be der Sahara ersetzt, die in 
BodennÃ¤h den kontinentalen NE-Passat erzeugt 
(Leroux* 1983). Tetzlaff (1982) errechnete mittlere 
Windgeschwindigkeiten von I2 - 14 m-1 fÃ¼ 220N. Der 
winterliche NE-Passat transportiert Staub bis in HÃ¶he 
von 3.5 km aus der S-Sahara und Sahelzone und 
Ã¼berquer die KÃ¼st auf einer mehr sÃ¼dwestlichere Bahn 
(Bertrand et al., 1974; Samways, 1975; Dubief, 1979; 
Kalu, 1979; McTainsh, 1985). Zeitweilig erstreckt sich 
der winterliche Staubtransport bis nach FranzÃ¶sic 
Guayana (Prospero et al., 1981). 
Nach einer mengenmÃ¤ÃŸig AbschÃ¤tzun des Stau- 
banteils Ã¼be NW-Afrika fÃ¼ den Zeitraum 1981 - 1982 
ergeben sich folgende Nettomengen, die aus NW-Afrika 
in den Atlantik treiben (D'Almeida, 1986): Der Staub in 
Richtung Westen bei 18 - 20Â¡ erreicht etwa 143 * 106t 
J-'. Diese Summe ist um den Faktor 13 bzw. 29 hÃ¶he als 
der sÃ¼dwestlic gerichtete Tranport bei ca 100N von 
etwa 11 * 106t J-' und der Nettoexport von 5 * 106t J-' 
in  Richtung SÃ¼de in den Golf von Guinea (Abb. 1). 
Dieser Befund verdeutlicht, daÃ die Sedimente im 
Untersuchungsgebiet bei Site 659, aber auch bei Sites 
660-661 heute durch den sommerlichen Staubtransport 
des AEJ geprÃ¤g werden. 
B.3. HYDROGRAPHY DES UNTER- 
SUCHUNGSGEBIETES 
Die oberflÃ¤chennah StrÃ¶mungsstruktu ist eng an die 
Meridionalverschiebung des Luftdruck- und Windfeldes 
gebunden, die durch die jahreszeitliche Verlagerung der 
ITCZ bedingt ist (Ekman, 1923; Dietrich et al., 1975; 
Hastenrath und Lamb, 1977; Isemer und Hasse, 1985, 
1987). 
WÃ¤hren der Sommermonate liegt die ITCZ Ã¼be 
dem Ã¤quatoriale Ostatlantik bei etwa 10Â¡ (Speth und 
Panitz, 1983). NÃ¶rdlic ist der Kanarenstrom (CC), die 
Ã¶stlich Komponente des nordatlantischen Wirbels, aus- 
gebildet (Abb. 6). SÃ¼dlic der ITCZ dominiert der 
NordÃ¤quatorial Gegenstrom (NECC) zwischen 5 - 
10Â¡N der mit AnnÃ¤herun an die westafrikanische KÃ¼st 
durch den sommerlichen SW-Monsun intensiviert wird. 
Zwischen beiden StrÃ¶me entsteht die NordÃ¤quatorial 
Divergenz. 
VerstÃ¤rkun des Subtropenhochs Ã¼be der Sahara und Im Nordwinter, wenn die ITCZ ihre sÃ¼dlichst Lage 
somit 7 , ~  einer SchwÃ¤chun der NiederschlagstÃ¤tigkei bei etwa 30N erreicht, fehlt der NECC im Ostatlantik, 
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Abb. 6. Schematische Darstellung des StrÃ¶mungssystem im nordÃ¤quatoriale Ostatlantik und Transport von 
SÃ¼datlantische Zentralwasser im Nordsommer (nach Dietrich et al., 1975; Tomczak und Hughes, 1980; Voituriez 
und Herbland, 1982; Hagen und Schemainda, 1984). 
Das Untersuchungsgebiet wird dann von der Ober- 
fl~chenstrÃ¶mun des CC beherrscht (Molinari et al., 
1983). 
GanzjÃ¤hri stabile Erscheinungen im Untersuchungs- 
gebiet sind der kustennahe Auftrieb vor NW-Afrika 
zwischen Ca. 25 - 20ON (Schemainda et al., 197.9, der 
NordÃ¤quatorial Unterstrom zwischen 4 - 6ON, der 
sauerstoff- und salzarmes SÃ¼datlantische Zentralwasser 
(SACW) ostwÃ¤rt transportiert und der an seine StrÃ¶m 
ungsdynamik gekoppelte Guinea Dome bei etwa 10*N 
(Voituriez und Herbland, 1982XAbb. 6). 
Site 658 liegt nahe dem SÃ¼dwestran der ganzjÃ¤hri 
gen Auftriebszelle vor Kap Blanc. Die Quelle der 
AuftriebswÃ¤sse aus Tiefen von 100 - 300m bilden 
sowohl das nahrstoffirmere NACW wie das nÃ¤hrstof 
freiche SACW. Nach Willbrink (1982) tritt vor der 
westafrikanischen KÃ¼st zwischen 15 - 23oN ein 
Mischwassertyp auf, dessen anteilige Zusammensetzung 
von NACW und SACW Ã¶rtlic und zeitlich stark 
variiert. Die Arbeiten von Fraga (1974), Codispoti und 
Friederich (1978), Tomczak und Hughes (1980) zeigen, 
daÃ durch den Upwelling Unterstrom (UUC) vor 
NW-Afrika das SACW bis nÃ¶rdlic von Kap Blanc 
vordringt. FÃ¼ die vorliegende Studie ist wichtig, daÃ 
anteilige Variationen im SACW sich entscheidend.auf 
NADW 
30Â° 20Â 1 O0 
Lat i tude 
Abb. 7. Kompositionen auf einem Meridionalschnitt 
durch den TiefenwasserkÃ¶rp nach Ruddiman, Sarn- 
thein, Baldauf et al. (1988). NADW = Nordatlantisches 
Tiefenwasser, AABW = Antarktisches Bodenwasser mit 
Beimischungen von NADW. (GrenzflÃ¤ch nach Hobart 
et al., 1975; Londsdale, 1978). 
die GrÃ¶Ã der PrimÃ¤rproduktio auswirken, da diese 
durch das NÃ¤hrstoffangebo geregelt wird. 
Der Guinea Dom (GD) ist das Resultat einer 
zyklonischen Zirkulation, die den Wassermassen des 
NEUC und NECC (nur im Nordsommer) an ihren 
Nordflanken, offenbar durch den EinfluÃ der Bodentopo- 
graphie, eine Rotation in Richtung Norden aufzwingt 
(Voituriez und Herbland, 1982). Diese Rotation entgegen 
dem Uhrzeigersinn geht mit einer aufwzrts gerichteten 
StrÃ¶mun einher. Nur wÃ¤hren der Sommermonate 
verlagert sich die Sprungschicht und somit das SACW 
bis in die euphotische Zone hinauf und fÃ¼hr z,u erhÃ¶hte 
PrimÃ¤rproduktion Site 660 und 661 liegen am 
SÃ¼dostran des GD. Der Upwelling Unterstrom wird mit 
SACW aus dem Guinea Dom versorgt (Hagen und 
Schemainda, 1984). Das bedeutet, daÃ die StrÃ¶mungs 
dynamik des Guinea Domes in AbhÃ¤ngigkei vom 
Ã¤quatoriale Stromsystem ganzjÃ¤hri den Zustrom von 
SACW in das KÃ¼stenauftriebsgebie vor NW-Afrika 
mitsteuert (Abb. 6). 
Die Verbreitung und Eigenschaften der tieferen 
Wassermassen im Untersuchungsgebiet werden ausfÃ¼hr 
lich von Sarnthein et al. (1982) beschrieben. Demnach 
liegen die Sites 658, 659, 661 heute im Bereich des 
Nordatlantischen Tiefenwassers (NADW) und Site 660 
unterhalb der bodennahen Thermokline im Bereich eines 
MischwasserkÃ¶rper aus Antarktischem Bodenwasser 
(AABW) und NADW (Abb. 7). 
C.1. KORREKTUR DER ORIGINAL- UND 
ZUSAMMENGESETZTEN MACHTIGKEITS- 
WERTE (COMPOSITE DEPTH) 
WÃ¤hren der Bergung der einzelnen Kernabschnitte 
(genormte LÃ¤ng = 9.5 m) entstanden infolge des 
Bohrprozesses (alle Sites) oder durch Gasausdehnung 
(nur Site 658) kÃ¼nstlich SedimentlÃ¼cke im Zentimeter- 
Bereich, die nach einer sorgfaltigen Bestandsaufnahme 
an Bord von ODP-Leg 108 herausgerechnet wurden. Die 
dafÃ¼ nÃ¶tige MeÃŸunterlage wurden freundlicherweise 
von B. Curry (Woods Hole) zu VerfÃ¼gun gestellt. Trotz 
erfolgter Korrektur lag der errechnete Kerngewinn fÃ¼ 
die Kernabschnitte 658A-12, 658A-14 und 658A-15 
noch immer Ã¼be 100 % der LinerlÃ¤nge d.h. Ã¼be 9.5 m 
(Kernabschnitt). Diese Kernabschnitte wurden linear auf 
100 % xuruckgerechnet, um eine scheinbare TiefenÃ¼ber 
lappung von benachbarten Kernabschnitten zu vermei- 
den. 
Nach Ruddiman, Sarnthein, et al.(1988) sind bei 
Kernabschnitt 659B- 10 die Original Tiefenangaben um 
4.40 m zu verringern. Dadurch wird einerseits ein langes 
Ã¼berlappe mit dem Kernabschnitt 659B-11 beseitigt 
und andererseits ein Sedimentverlust im Unterteil von 
Kern 659B-9 ausgeglichen, da die oberste Kernsektion 
von 659B-10 nachgerutschtes Sedimentmaterial von 
Kern 659B-9 enthÃ¤lt 
Um mÃ¶glichs vollstÃ¤ndig Sedimentabfolgen von 
den Bohrlokationen (Sites) 658, 659, 660 und 661 zu 
erhalten, waren jeweils zwei oder drei (659) in der Tiefe 
der Einzelkerne versetzte Parallelbohrungen (Holes) 
notwendig. Damit konnten Sedimentverluste in den 
unteren Kernsektionen, mÃ¶glich Verluste an den 
Kernunterbrechungen oder deformierte Sedimen- 
(abschnitte infolge des Bohrprozesses durch unbeschÃ¤ 
digte Profile der Nachbarbohrungen ersetzt werden. 
Kontinuierlich gemessene Tiefenprofile der magne- 
tischen SuszeptibilitÃ¤ (Bloemendal et al., 1988) er- 
mÃ¶glichte bereits an Bord eine weitgehend genaue 
Korrelation zeitgleicher Sedimentablagerungen zwischen 
den Parallelbohrungen einer Bohrlokation. Diese Korre- 
lationspunkte waren dann Grundlage, um vollstÃ¤ndi 
gekernte Sedimentintervalle von einer Bohrlokation zu 
einem Profil auf'/.uaddieren. Daraus resultierte schlieÃŸlic 
die sogenannte zusammengesetzte tatsÃ¤chlich Profil- 
MÃ¤chtigkei oder "Composite - Depth" (Ruddiman, 
Sarnthein et al., 1988). 
Die zusammengesetzten MÃ¤chtigkeite fÃ¼ die Bohr- 
lokationen 658 und 659 waren jedoch in einigen 
Tiefenbereichen nach genauer ÃœberprÃ¼fu der magneti- 
schen SuszeptibilitÃ¤tskurve nochmals zu korrigieren 
oder zu ergÃ¤nzen Diese Ã„nderunge dokumentieren sich 
wie folgt (Details in  Abb. 8, 11 und Tabellen 3 und 4): 
UrsprÃ¼nglic (bei Ruddiman, Sarnthein et al., 1988) 
entsprach die zusammengesetzte MÃ¤chtigkei an Site 658 
der Originaltiefe von Bohrung A aufgrund der dort 
vollstÃ¤ndigere Sedimentabfolge. Ein Vergleich der 
Sauerstoffisotopenkurven von Bohrloch 658A und 658B 
fÃ¼ die obersten 20 m ergab jedoch eine neue Korrelation 
fÃ¼ die jeweils drei oberen Kernabschnitte in Ãœber 
einstimmung mit einer verbesserten Korrelation der 
magnetischen SuszeptibilitÃ¤tskurve (Abb. 8, Tab. 3). 
Die Ã„nderun der Korrelation offenbarte (1) fÃ¼ Bohr- 
loch A einen Verlust der SedimentoberflÃ¤che (2) eine 
geringere Sedimentlucke zwischen Kern l und 3 als aus 
dem Verlust von Kern 2 zu erwarten war und (3) fÃ¼ 
Bohrung B wahrscheinlich eine doppelte Sedimentbepro- 
bung der SedimentoberflÃ¤ch durch Kern 1 und 2 (Abb. 
8). Die obersten 10 cm der zusammengesetzten MÃ¤cht 
igkeit bestehen demnach aus Sedimenten der Bohrung 
658B; von 0.1 - 2.3 m enthÃ¤l nur Bohrung 658A eine 
vollstÃ¤ndig Sedimentabfolge. Die zusammengesetzte 
Bohrtiefe von 2.3 - 12.55 m wird aus Sedimenten der 
Bohrung 658B aufgebaut und ersetzt damit den Verlust 
von Kern 2 aus der Bohrung A. Unterhalb von 12.55 m 
bis zur Basis der Bohrung wird die zusammengesetzte 
MÃ¤chtigkei wieder aus Sedimenten der Bohrung A von 
658A 658B Composite 
Original Original 
Kern Tiefe Kern Tiefe 
Nr (m) Nr (m) (m) 
Tabelle 3. Tiefenkorrelation zwischen den Bohrungen 
658A und B anhand von Kurven der magnetischen 
Suszeptibilitiit und 0-Isotopen. Durch Aneinanderreihen 
vollstÃ¤ndige Kernabschnitte (Pfeile) ergibt sich die 
"Composite Depth". Zahlen in Klammern: fortlaufende 
Kernummer. 
Abb. 8. Tiefenkorrelation zwischen den Bohrungen 658A 
und B fiir die obersten 20 m und Berechnung der 
'Composite Depth". (A) Kurven der magnetischen 
SuszeptibilitÃ¤ (Bloemendal et al., 1988). (B) Planktische 
und benthische 0-Isotopenkurven. (C) ZusammengefaÃŸt 
6180 Kurven von Bohrung A und B aufgetragen gegen 
die "Composite Depth". 
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Abb. 9. Tiefenkorrelation zwischen Kern 658A-19 und 658B-17/18 anhand der benthischen 6 1 8 0  Kurven von U. 
peregriha (oben) und C wuej/ersforfi(unten) zwischen 154 und 175 m "Composite Depth". Demnach Ã¼berlappe 
sich die 0-Isotopenkurven von 658A und B in den Stadien 100, 99 und 98. Isotopenstadien 94 - 100 sind numeriert. 
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Composite Depth (m) based on Hole 658A 
15.40 rn (Originaltiefe) bis zur Profilbasis errechnet. 
Demnach sind die von Ruddiman, Sarnthein, et al. 
(1988) angegebenen zusammengesetzten MÃ¤chtig 
keitswerte ab 12.55 m jeweils um 2.85 m zu verringern 
(Abb. 8). 
Ein Vergleich der zeitlich hochauflÃ¶sende 
Sauerstoffisotopenkurven von Site 658 mit anderen 6 1 8 0  
Kurven von Imbrie et al. (1984, SPECMAP -stack), 
Shackleton und Hall (1984, Site 552A), Shackleton und 
Hall (1990, Site 677A) und Raymo et al. (1989, Site 
607) deutet bei Site 658 im allgemeinen auf eine 
vollstÃ¤ndig Sedimentabfolge fÃ¼ das Ã¤ltest QuartÃ¤ und 
spiite Pliozzn (siehe Kapitel D.1.). Eine genaue Korrela- 
tion der pliozÃ¤ne Sauerstoffisotopenstadien von Site 
658 mit jenen von Site 607 (Raymo et al., 1989) weist 
jedoch auf mÃ¶glich Sedimentverluste zwischen den 
Kerngrenzen 658A-19/20 (etwa 6.75 m), 658A-20121 
(etwa 6.40 m), 658A-21/22 (etwa 5.65 m), 658A-22/23 
(etwa 2.40 rn) und speziell auf den Verlust des Kernes 
658A- 18 hin. Leider standen keine kontinuierlichen 
MeÃŸreihen z.B. der magnetischen SuszeptibilitÃ¤ fÃ¼ 
Hole 658A und 658B zur VerfÃ¼gung die diese Verluste 
genau begrenzten. Freundlicherweise von M. Sarnthein 
zur Verfiigung gestellte Bordunterlagen gaben erste 
Hinweise darauf, daÃ das verloren gegangene Sediment- 
profil von Kern 658A-18 mÃ¶glicherweis durch Kern 18 
der Bohrung 658B zu ersetzen ist. Die gemessenen 
Sauerstoffisotopen f i r  Kern 6588- 17,18 zeigen jedoch, 
daÃ die SedimentlÃ¼ck nur in Verbindung mit Kern 
658B-16 zu schlieÃŸe ist. Das EinhÃ¤nge des B-Kernes 
in die Referenzbohrung A ist in Abb. 9 und Tab. 3 
dokumentiert. 
Die vollstÃ¤ndig Profilabfolge bei Site 659 konnte fÃ¼ 
die letzten 8 Mio. Jahre durch Aneinanderreihen von 
kompletten Sedimentabschnitten aus den Bohrungen A, 
B und C rekonstruiert werden (Abb. 10, 11; Tab. 4). 
DafÃ¼ war eine engmaschige Tiefenkorrelation zeit- 
gleicher Sedimentlagen zwischen den Bohrungen A, B 
und C erforderlich. Exakte Kurven der magnetischen 
SuszeptibilitÃ¤ von Bloemendal et al. (1988) (ein 
MeÃŸpunk alle 3 cm) dienten als Grundlage einer 
fortlaufenden genauen graphischen Zuordnung eindeuti- 
ger Kurvenstrukturen, wie Gipfeln und TÃ¤ler im cm - 
Bereich zwischen den Bohrungen 659A, B und C (Abb. 
records of magnetic susceptibility 
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Abb. 10. Profilausschnitt von Kurven der magnetischen 
SuszeptibilitÃ¤ zwischen 95 und 120 m Bohrtiefe 
(Bloemendal et al., 1988). Die Kurven ermÃ¶gliche eine 
genaue Tiefenkorrelation zwischen den einzelnen Bohr- 
profilen von Bohrung 659A, B und C, bis auf eine 
LÃ¼ck an der Kerngrenze 659B- 12/13. Darstellung der 
Tiefenkorrelation unvollstÃ¤ndi im Vergleich zu Tab 4. 
Tabelle 4. Tiefenkorrelation zwischen den Bohrungen 
659A, B und C anhand von Kurven der magnetischen 
SuszeptibilitÃ¤t Durch Aneinanderreihen vollstÃ¤ndige 
Kernabschnitte (Pfeile) ergibt sich die "Composite 
Depth". Zahlen in Klammern: fortlaufende Kernummer. 
659A 6596 659C Cornposile 
Original Original Original 
Kern Tiefe Kern Tiefe Kern Tiefe 
Nr (rn) Nr (rn) Nr (rn) ( rn) 
659A 659B 659C C~rnpos i te  
Original Original Original 
Kern Tiefe Kern Tiefe Kern Tiefe 
Nr (m) Nr (rn) Nr (rn) (rn) 
659A 659B 659C Cornposite 
Original Original Original Depth 
Kern Tiefe Kern Tiefe Kern Tiefe 
Nr (rn) Nr (rn) Nr (rn) (rn) 
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Abb. 11. Abfolge und stratigraphische Korrelation vollstÃ¤ndige Kernsektionen aus den Bohrungen 659A, B und C 
aud der Grundlage von Kurven der magnetischen SuszeptibilitÃ¤ (Bloemendal et al., 1988). "Pathway" = Pfad zum 
verbinden vollst2ndiger Profilabschnitte. 
10). Diese Genauigkeit war insbesondere in Bereichen kontinuierlichen Sedimentsektionen aus den Parallelboh- 
notwendig, in denen Proben aus den Parallelbohrungen rungen im Detail verglichen, um mÃ¶glich Profilverluste 
in  die zusammengesetzten Referenzprofile eingehÃ¤ngt zu ersetzen. I n  14 von 20 FÃ¤lle konnten auf diese Weise 
hineinkorreliert werden muÃŸten teils bei engen Pro- Profilverluste entweder ergÃ¤nz oder aber ausgeschlossen 
benabstÃ¤nde von weniger als 3 cm (ca. 1000 Jahre). werden. Die Profil-KontinuitÃ¤ an den Kerngrenzen 
Allgemein wurden mit den SuszeptibilitÃ¤tskurve proble- 659A-112, -213, -9110, -1011 1 und 659B-516, -12113, 
matische Bohrbereiche, z. B. Kerngrenxbereiche mit -18119, -19120 ist allerdings nicht mit dem Vergleich von 
Parallelbohrungen belegt (Abb. 11). Der vertraute Ver- 
lauf der 0-Isotopenkurven quer Ã¼be die Kerngrenzen 
659A-112, -213 schlieÃŸ jedoch Sedimentverluste in den 
6'W-Stadien 9 und 15 eher aus, da die 6180-Stadien 
hier in Ausdehnung und Detailstruktur der allgemein 
gÃ¼ltige 6lRO-SPECMAP-Kurve (Imbrie et al., 1984) 
entsprechen (siehe Kapitel D.I., Abb. 19, 24a). 
Aus der vollstindigen, aus allen 3 BohrlÃ¶cher 
zusammengesetzten Profilabfolge bis 183.72 m Teufe 
ergeben sich fÃ¼ Bohrung A und B Profilverluste von 
insgesamt 3.09 m und 4.76 m (Tab. 4). 
Die in  dieser Arbeit untersuchten ProbensÃ¤tz von 
den Bohrlokationen 658 und 659 stammen grÃ¶ÃŸtentei 
aus solchen zusammengesetzten Profilabschnitten. Pro- 
blematisch war die Korrelation nur von Proben aus 
unterschiedlichen Parallelbohrungen dort, wo durch den 
BohrprozeÃ bedingte Stauchungs- oder Dehnung- 
serscheinungen an den Sedimenten zu unterschiedlichen 
MÃ¤chtigkeite zwischen Referenzsektionen und ent- 
sprechenden Sedimentabschnitten aus Parallelbohrungen 
fÃ¼hrten Proben aus solchen Parallelbohrungen wurden 
daher unter Annahme eines linearen "Te1eskoping"- 
Effektes in die Referenzprofile eingefÃ¼gt 
Generell gilt, daÃ Profilverluste, die innerhalb eines 
datierten Tiefenabschnittes nicht durch Parallelboh- 
rungen belegt sind und somit nicht zu quantifizieren 
sind, filschlich zu zu geringen Sedimentationsraten 
fÃ¼hrten Die Verwendung der "Composite Depth" ist 
daher von entscheidender Bedeutung fÃ¼ die Qualitit 
einer jeden Zeitreihe und die Aussagekraft aller Klimaan- 
zeiger, die auf Ablagerungsraten beruhen, wie z.B. der 
Staubflux. 
C.2 VORTEILE DER GEFRIERTROCK- 
NUNG FÃœ DIE PROBENAUFBEREITUNG 
Einen Ãœberblic zum gesamten Arbeitsgang der 
Probenaufbereitung gibt Abb. 12. 
Die Gefriertrocknung der Proben erwies sich als 
nÃ¼tzliche Verfahren bei der Aufbereitung, um stÃ¤rke 
konsolidierte Sedimentproben schneller und leichter bei 
63pm naÃŸzusieben Zum Auffangen der Feinfraktion 
wurde damit weniger Glasvolumen (Gurkengliiser) be- 
nÃ¶tigt KÃ¼rzer Siebzeiten bei verringerter IntensitÃ¤ des 
Wasserstrahles wirken sich auÃŸerde schonend auf die 
Erhaltung der ForaminiferengehÃ¤us aus, weil weniger 
Individuen durch Bruch verlorengehen. Gleichzeitig 
liefert die Gefriertrocknung bei bekanntem Probenvolu- 
men noch Werte fÃ¼ das Trockenraumgewicht. 
Um sicherzustellen, daÃ keine negativen Ver- 
Ã¤nderunge durch Gefriertrocknen selbst am Probenma- 
terial entstehen (z.B. an den Foraminiferen oder ihrer 
Coccolilhenprobe Ausgangsprobe 
ca. 100 mg 15ccm 
an J. Backman 
Gelrierlrocknung 
Diatomeenprobe 
ca. 100 mg. Sile 658 I 
an B. Stabeil Wiegen 
NaÃŸsiebe 
CaCO C Bestimmung 
am LECO, COULOMAT, 
InfrarotmeÃŸgera 
r Herauslosen der Carbonate + Oxidation der organischen Substanz durch Zugabe von Trockensieben der 
Groblraklion in 
Subiraktionen 
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Abb. 12. Arbeitsgang zur Probenaufbereitung. 
Hiufigkeit) wurden in einem Vorversuch Proben geteilt. 
Die eine HÃ¤lft der Proben wurde vor dem NaÃŸsiebe 
gefriergetrocknet und die andere sofort naÃŸgesiebt 
AnschlieÃŸen wurde an beiden HÃ¤lfte eine vereinfachte 
Grobfraktionsanalyse durchgefÃ¼hrt An den Fraktionen 
>400 pm, 400-315 um und 315-250 um wurden 
Kotpillen (bzw. Tonmineralaggregate), Gipskristalle, 
Foraminiferen (nur vollstÃ¤ndi erhaltene Schalen) und 
Schwammnadeln quantitativ ausgezihlt. Die Prozenter- 
gebnisse dieses Versuchs sind in Abb. 13 dargestellt und 
ergeben folgendes Bild: 
In der Fraktion >400 pm finden sich nach erfolgter 
Gefriertrocknung weniger Kotpillen, meist mehr Gipse 
und geringfÃ¼gi mehr Foraminiferen. Es ist zu vermuten, 
daÃ in unbehandelten Proben Gipskristalle teilweise als 
"Kotpillen" ausgezÃ¤hl wurden, weil sie hier oftmals 
durch Tonminerale fast vÃ¶lli umkrustet sind. Nach der 
Gefriertrocknung scheinen sich diese Krusten beim 
NaÃŸsiebe leichter zu lÃ¶sen Das AuflÃ¶se von Tonag- 
gregaten wirkt sich in den Fraktionen 400-315 pm und 
Probe 2 5 - I /  101  Fraktion > 4 0 0  pm 
1 0 0 % ~  I 
nicht gefrlorgÃ§trockne 
gÃ§frlÃ§rgÃ§trock 
6 0  % 
0 % 
G l p ~ k r l ~ t Ã § l l  Kotpllfen ForÃ§m Schw. Nadeln 
25-1/101 Fraktion 4 0 0  - 315  pm 
1 0 0 %  , I 
25-1/101 Fraktion 315  - 2 5 0  pm 
1 0 0 %  , l 
5 0  % 
0 % 
Gipskrlstalle Kotplllen Forum8 Schw. Nadeln 
Probe 25-2/10 1 Fraktion Ã 4 0 0  pm 
1 Â ° 0 % } Ã ‘ Ã ‘ Ã  
6 0  % 
0 % 
GipÃ§krlstall Kotplll*n Forams Schw. Nadeln 
25-2/10 1 Fraktion 4 0 0  - 3 15 pm 
' O O % - r Ã ‘ Ã ‘ Ã ‘ Ã ‘ Ã ‘ Ã ‘ Ã ‘ Ã ‘ Ã ‘ Ã ‘ Ã ‘ Ã ‘ Ã ‘ Ã ‘ Ã  
Gip~krlstallÃ Kotplllwn Forams Schw. Nadeln 
25-2/101 Fraktion 3 1 5  - 250  pm 
1 0 0  %, l 
5 0  % 
0 % 
GlpÃ§kriÃ§tal KotpillÃ§ Forams Schw. Nadeln 
Probe 25-3/102 Fraktion Ã 4 0 0  pm 
100Ã‘Ã‘ 
25-3/102 Fraktion 4 0 0  - 3 1 5  pm 
1 0 0  %, 1 
25-3/102 Fraktion 3 1 5  - 2 5 0  pm 
Gipskrlctall* Kotpillen Forams Schw. Nadeln 
Abb. 13. Ergebnisse einer vereinfachten Grobfraktionsanalyse an gefriergetrockneten und nicht gefriergetrockneten 
HÃ¤lfte einer Probe. Die Proben 25-11101, 25-21101 und 25-31102 stammen aus der Bohrung 658A. 
315-250 pm auch gÃ¼nsti auf den Foraminiferenanteil 
aus. Durch das AuflÃ¶se von Kotpillen in den grÃ¶bere 
Fraktionen werden durch die Gefriertrocknung sicherlich 
auch feinkÃ¶rnig Foraminiferen freigesetzt, die sich dann 
in den feineren Fraktionen wiederfinden. HÃ¶her 
Foraminiferenanzahlen wÃ¤re dort jedoch auch aufgrund 
einer schonenderen Aufbereitung zu erwarten. 
C.3. AUSWAHL DER FORAMINIFERENAR- 
TEN FÃœ DIE ISOTOPENANALYSE UND 
ISOTOPENMEÃŸVERFAHRE 
FÃ¼ die Messung stabiler Isotope wurden die Bentho- 
sarten CibJcJdcH'des wue/fe/:vforfi, Uvigerfha peregrha, 
Uvigerha auben'ana und Bu/imiha acufeata, sowie die 
Planktonarten Gfoborotah> i'nflafa und Gf06tgeri'noide~ 
saccuhfer ausgewiihlt. Damit wurden einerseits eine 
vollstÃ¤ndig und detaillierte benthische 6'80-Klimastra- 
tigraphie erstellt und andererseits die Temperatur-, 
Salzgehalts- und CO2-Fluktuationen zwischen Tiefen- 
und Oberfliichenwasser rekonstruiert. Die rezenten Le- 
bensweisen sowie die metabolischen und Habitat-Effekte 
der aufgeziihlten Arten sind relativ gut bekannt (vgl. 
unten). AuÃŸerde standen diese Arten meist Ã¼be weite 
ZeitrÃ¤um in ausreichender Anzahl fÃ¼ die Analyse zur 
VerfÃ¼gung 
Nach Lutze und Thiel (1989) besiedelt die epibenthi- 
sehe Foraminifere C. wue//erstorfi bevorzugt isolierte 
Hartsubstrate wie z.B. Muschelschalen und Schwammna- 
dein. Ihr Microhabitat liegt somit oberhalb der Sedimen- 
toberflzche im BodenwasserkÃ¶rper U. pereav~ha, U. 
auberjana und B. d e a h  leben hingegen in den obersten 
Zentimetern des Sedimentbodens (Kitazato, 1984; Alten- 
bach, pers. Mitt.). G. ~hflata lebt als Planktonart in 
grÃ¶ÃŸer Wassertiefen bis zu 200 m, jedoch vorwiegend 
oberhalb der Thermokline (Deuser et al. 1981, Fairbanks 
et al. 19801, und G. saccuhferfast ausschlieÃŸlic in den 
oberen 80 m (Hemleben und Spindler, 1983). 
Um EinflÃ¼ss von Isotopenfraktionierungen wahrend 
der Gametogenese zu vermeiden, wurden die kleineren 
Jugendformen von G. i/1/7a/a aus einem eng begrenzten 
KorngrÃ¶ÃŸenberei von 250 - 315 um entnommen 
(Berger, 1978) und von G. fiaccuh'/er n u r  Exemplare 
zwischen 3 15-400 ym ohne die sackfÃ¶rmig Endkammer 
ausgelesen (Duplessy et al., 1981). Die Benthosarten 
wurden ebenfalls der KorngrÃ¶ÃŸenfrakti 315-400 um 
entnommen. Pro Probe wurden etwa 20 Exemplare der 
Planktonarten und 1-15, nach MÃ¶glichkei jedoch mehr 
als 10 Exemplare, der Benthosarten ausgelesen. 
Die Aufbereitung der Proben und SÃ¤uberun der 
ForaminiferengehÃ¤us erfolgte nach Ganssen (1983) und 
Zahn-Knoll (1986). Die Messung der stabilen Sauerstoff- 
und Kohlenstoffisotope wurde an einem "Finnigan MAT 
251 Massenspektrometer" in Verbindung mit einer 
vollautomatisierten Karbonataufbereitungsanlage im ^C- 
Labor des Institutes fÃ¼ Reine und Angewandte 
Kernphysik der UniversitÃ¤ Kiel durchgefÃ¼hrt Die 
Gesamtreprodu~ierbarkeit der MeÃŸdate liegt fÃ¼ 6180 
bei Â 0.07 ~ I o 0 ,  fÃ¼ 613C bei Â 0.04 Oloo. FÃ¼ verlÃ¤ÃŸlic 
Messungen ist eine Mindestmenge von 12 yg CaC03 
erforderlich (Zahn-Knoll, 1986). Damit wurden Ein7.el- 
messungen an benthischen Foraminiferen der KorngrÃ¶ 
ÃŸenfraktio 315-400 ym ermÃ¶glicht Die statistische 
VerlÃ¤ÃŸlichke steigt allerdings mit wachsender Indivi- 
duenanmhl, da einzelne Foraminiferenschalen durch 
Bioturbation Ã¼be stratigraphische Grenzen hinweg ver- 
schleppt sein kÃ¶nnten Diese Gefahr ist jedoch zumindest 
bei Site 658 aufgrund sehr hoher Sedimentationsraten 
(10-20 cm11000 Jahre) stark eingeschriinkt. 
C.3.1. 6180- und b^C-Vergleichsmessungen an 
C wie//erstorfi, U. peregr-ha und U. auber-ina 
5180-Vergleichsmessungen an U. peregr~ila und U. 
auberima an Site 658 in dem Zeitinterval von 2.1 - 3.6 
Mio. J.v.h. fÃ¼hrte nicht zu unterschiedlichen MeÃŸwerte 
(Abb. 14A). Diese MeÃŸwert wurden daher zu einer 
stratigraphischen Kurve zusammengefaÃŸt C. wue/- 
/e~sto///' zeigt im Vergleich zu f/ pereg/~/~a und U. 
[suber/h um 0.78 OIoo (Stdabw.= 0.20) leichtere 
6180-Werte (Abb. 14B, C). Dieser Wert stimmt recht 
genau mit dem Differenzbetrag von 0.73 oIoo Ã¼berein 
den Ganssen (1983) fÃ¼ "lebende" C wue//env/o/// und 
Uv~oer~ha- GehÃ¤us vom nordwestafrikanischen Kon- 
tinentalhang beobachtete, ist aber deutlich hÃ¶he als die 
0.65 Oloo, die Shackleton und Hall (1984) am Profil von 
Site 552A beschreiben, und zwar unter der Annahme 
einer langfristigen Konstanz der Abweichung. Ver- 
gleichsmessungen von Zahn-Knoll (1986) an holoziinen 
und spÃ¤tpleisto7,Ã¤n Foraminiferen von unterschied- 
lichen Sedimentkernen aus dem NE-Atlantik ergaben 
5180-Differenzen zwischen C. wueHers/or//und [f. pere- 
gn'na, die zwischen 0.57 und 0.82 OIoo schwanken. Nach 
Zahn-Knoll (1986) kÃ¶nnte diese leicht erhÃ¶hte Dif- 
ferenzbetriige zwischen epi- und endobenthischen Fora- 
miniferen eine Ã¶rtlich Verschiebung des b^O-Vitalef- 
fektes im Bereich mit hohem NÃ¤hrstoffeintra vor 
NW-Afrika andeuten. An Site 658, unterhalb der Hoch- 
produktionszelle vor Kap Blanc, sollten demnach die 
zeitlich ausgepriigten Variationen im Kohlenstoff-Fluss 
diesen Effekt noch deutlicher demonstrieren. In Abb. 15 
werden die 6lW-Abweichungen zwischen Uvigeha 
und C. wue/Je/:sforfi mit den CorpAkkumulationsraten 
von Site 658 fÃ¼ das Zeitintervall 2.3 - 3.6 Mio. J.v.h. 
miteinander verglichen. Dabei fallt auf, daÃ hohe 
6180-Abweichungen nur selten deutlich mit erhÃ¶hte 
Co,.g-Akkumulationsrate~~ zusammenfallen. 
Diese hohen Abweichungen dÃ¼rfte daher eher eine 
Folge der Bioturbation sein. Da C wuel/e/sforfiwiihrend 
der Interglaziale allgemein hÃ¤ufige auftritt als Uv~ger/ha 
(P. Weinholz, freundl. mÃ¼ndl Mitt.), dÃ¼rfte Exemplare 
von C wuefferstorfi"mit relativ leichten 6'80-Werten an 
den Kalt- und Warmzeitterminationen durch Bioturba- 
tion verstiirkt in die Sedimente der Kaltzeiten gelangen 
und zu hÃ¶here 6180-Abweichungen zwischen den 
beiden Arten in den Glazialzeiten fÃ¼hre (s. Kap. F.l.4.). 
Tatsiichlich fallen hohe 6lW-Differenzbetriige zwischen 
Uv'ger~na und C wueHersforfj meist in die Kalt- oder 
Warmzeitterminationen (Abb. 15). Aus diesen GrÃ¼nde 
wurden die 6180-Werte von C. wueJJerv/or//Â nicht mit 
Hilfe von linear errechneten Ã„quivalentwerte von U. 
pereg~ina mit jenen von Uv~gerfffa zu einer gemeinsamen 
stratigraphischen Kurve zusammengefaÃŸt 
An Site 658 korrelierten die pliozÃ¤ne 613C-Werte 
der endobenthischen Foraminiferen U. peregr~ha und U. 
a u b e h a  kaum miteinander (Abb. 14D) und wurden 
deshalb nicht in einer Kurve zusammengefaÃŸt Als 
ErklÃ¤run hierfÃ¼ kÃ¶nnte unterschiedliche Siedlungstie- 
fen im Zusammenhang mit verÃ¤nderte 613C-Gehalten 
im Porenwasser angenommen werden. Beide 
Foraminiferenarten besiedeln heute jedoch den gleichen 
Lebensraum, niimlich die obersten Millimeter der Sedi- 
mentschicht (A. Altenbach, mÃ¼ndl Mitt.), so daÃ diese 
MÃ¶glichkei eher ausscheidet. Die 613C-Gehalte von U. 
p e g h  und U. a u b e h  korrelieren ebenfalls kaum 
mit den MeÃŸwerte der epibenthischen Foraminifere C. 
wue//e/:~/o/f~ (Abb. 14E.F), so daÃ auch die 613C- 
Kurven von C. wueksforfinicht mit Ã„quivalentwerte 
der Uv/ger/ha Gruppe ergÃ¤nz werden konnten. Nach 
Shackleton und Hall (1984) unterscheidet sich U. 
peregr~/~a konstant mit um 0.9 OIoo leichteren 6'3C- 
Werten von C. wue//er.sfo/Â¥fiauc Ã¼be lÃ¤nger ZeitrÃ¤um 
hinweg. Diese Eichung erfolgte jedoch an einem Sedi- 
mentkern aus dem auftriebsfreien Nordatlantik. Bei Site 
658, unterhalb der Hochproduktionszelle, sind die 613C- 
Gehalte von Uperegrina um 1 - 1.89 0loo leichter als die 
C. ~vueflersforfi Werte (Abb. 14E). Im ganzlahrigen 
4.5 4.0 3.5 3.0 
6180 - U.auberiana (O/oo vs. PDB) -2.0 -1.5 -1.0 -0.5 6 ^C - U.auberiana (Oloo vs. PDB) 
4.5 4.0 3.5 3.0 2.5 
6 180 - U.peregrina (OIOO vs. PDB) -2.0 -1.5 -1.0 -0.5 6% - U. peregrina (Oloo vs. PDB) 
4.5 4.0 3.5 3.0 2.5 
6 180 - U. auberiana (O/oo vs. PDB) -2.0 -1.5 -1.0 -0.5 Â§^C U.auberiana (Oloo vs. PDB) 
Abb. 14 A-F. Korrelation der plioziinen 6180-Werte (A-C) und der plioziinen 61%- Werte (D-F) zwischen U. 
peregrzha, U. auberzana und C ~vueffersforÂ bei Site 658. n = Anzahl der MeÃŸwerte r = Korrelationskoeffizient, 
Steigung 1 :1 (durchgezogene Linie) setzt konstante zeitliche Abweichung zwischen X und y voraus. 
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Abb. 15. Vergleich der 6180-Abweichungen zwischen Uv~ger~ha und C wuefferstorfi mit den Corg- 
Akkumulationsraten und den 6^O-Benthoskurven von Site 658 vor 2.3 - 3.6 Mio. J. 
Hochproduktionsgebiet vor NW-Afrika werden nach 
Zahn et al. (1986) und Sarnthein et al. (1987) die 
6^C-Werte der endobenthischen ifviger~na peregha 
Gruppe hauptsÃ¤chlic durch die lokale Zufuhr und 
Oxidation von ^C reichem organischem Material ge- 
prigt und spiegeln daher leichtere 6^C-VerhÃ¤ltniss 
wieder. Dennoch besteht bei Site 658 keine Korrelation 
zwischen den Corg-Akkumulationsraten und den 6^C- 
Werten von Uvlgen'na. Die epibenthische C. d- 
lerstorfi bleibt nach Sarnthein et al. (1987) von der 
lokalen Corg-Oxidation weitgehend unbeeinfluÃŸt 
C.4. BESTIMMUNG DER BIOGENEN SEDI- 
MENTPARAMETER: KARBONAT, ORGA- 
NISCHER KOHLENSTOFF UND OPAL 
Best immun~ der Karbon&gddk 
Die Karbonatgehalte wurden an einem Beckmann 
Infrarotanalysator bestimmt. Nach Zugabe von Phosphor- 
siure wird das aus den Karbonaten freigesetzte COi 
quantitativ durch Infrarotabsorption gemessen und an- 
hand einer 7,uvor aufgestellten Eichkurve in % CaCO-i 
umgerechnet. Bereits an Bord von Leg 108 bestimmte 
Karbonatgehalte (Ruddiman, Sarnthein, et al., 1988) 
wurden in den Datensatz integriert. Die Messungen 
wurden entweder mit einer "Karbonatbombe" (MÃ¼lle 
und Gastner, 197 1) oder nach dem coulometrischen 
Verfahren (Herrmann und Knake, 1973) an einem 
"Coulometrics Carbon Dioxide Coulometer" durch- 
gefÃ¼hrt Insgesamt 220 Karbonatwerte der Bohrloka- 
tionen 658 und 659 wurden von Dr. Stein (GieÃŸen an 
einem CHN-Analyser (CO2-Infrarotabsorption) bestimmt 
und freundlicherweise zur VerfÃ¼gun gestellt. Die GerÃ¤ 
tefehler liegen unter 3 %. 
Bestimmung der organischen Kohlenstoffge- 
halte 
Die organischen Kohlenstoffgehalte (Corg) wurden an 
einem am LECO-Analyser bestimmt. Nach Zugabe einer 
0.211 flC1 werden hier die Proben bei 40Â¡ getrocknet. 
AnschlieÃŸen wird der karbonatfreie RÃ¼ckstan im 
Sauerstoffstrom bei 800Â° verbrannt und der oxidierte 
organische Kohlenstoff durch Infrarotabsorption ge- 
messen. Die Abweichung von Doppelbestimmungen lag 
unter 53 %. Die Daten aus Bordmessungen beruhten auf 
der Differenzbestimmung zwischen Gesamtkohlenstoff 
(Perkin Eimer 240 Elemental Analyser) und 
anorganischem Kohlenstoff (Ruddiman, Sarnthein, et al., 
1988). Bei der indirekten Cofg- Bestimmung addiert sich 
ein Fehlerbereich aus zwei MeÃŸvorgÃ¤nge Vergleiche 
zwischen unterschiedlichen MeÃŸmethode zeigen in der 
Regel geringe Abweichungen ( <  53 %, relativ) fÃ¼ Corg- 
Gehalte Ã¼be 1 % und hÃ¶her Abweichungen (bis zu k10 
%, relativ) bei Gehalten unter 0.5 % (Tiedemann, 1986). 
der Biogenopalpehalte 
Der Biogenopalgehalt wurde an der karbonat- und 
CorÃ£-freie Sedimentfraktion 2 - 63 pm bestimmt. Die 
Trennung des Opals erfolgte nach einer Methode von 
Bohrmann (1986) durch Mineralfraktionierung in einer 
SchwereflÃ¼ssigkei (Natriumpolywolframat) bei einer 
eingestellten Dichte von 2.15 - 2.20 glcm.3. Nach 15 - 20 
minÃ¼tige Zentrifugieren bei 5000 upm bildet die 
schwere Fraktion einen kompakten RÃ¼ckstan am Boden 
des Zentrifugenglases, so daÃ die leichte Opalfraktion 
zusammen mit der SchwereflÃ¼ssigkei dekantiert werden 
kann. Beide Fraktionen wurden mit H20  ausgespÃ¼l und 
getrocknet; anschlieÃŸen wurde ihr Gewichtsanteil be- 
stimmt. Anhand von Smear-Slides aus beiden Fraktionen 
wurde jeweils die GÃ¼t dieser Schweretrennung Ã¼ber 
prÃ¼ft Der grÃ¶ÃŸ Fehler im Analysengang entsteht bei 
der vorangehenden quantitativen Abtrennung der Ton- 
fraktion ( <  2 pm), da unvollstÃ¤ndi erfaÃŸt leichte 
Tonminerale wie Montmorillonit, Smektit und Phillipsit 
die Opalfraktion verunreinigen kÃ¶nnen Einen maximalen 
Fehler von 5 % ermittelte Bohrmann (1988) bei Proben 
mit geringen Opalgehalten von etwa 2.5 %. Bei Proben 
mit hohen Opalgehalten von bis zu 70 % lag der Fehler 
unter l %. 
Die Opalgehalte der Tonfraktion konnten nicht 
bestimmt werden. 
C.5. ANALYSEN DER KORNGRÃ–ÃŸ UND 
TONMINERALE IN DER SILIZIKLASTI- 
SCHEN SEDIMENTFRAKTION 
Der karbonatfreie RÃ¼ckstan der Proben kann an den 
Sites 659, 660 und 661 als siliziklastischer Sedimentein- 
trag des Windes betrachtet werden, da hier der Anteil 
von organischem Kohlenstoff, biogenem Opal, authi- 
genen Mineralen und vulkanischem Glas wghrend der 
letzten 8 Mill. Jahre vernachlÃ¤ssigba gering ist. Site 658 
zeichnet sich hingegen durch hohe Gehalte an Opal und 
organischem Kohlenstoff aus. In diesem Fall wurde der 
siliziklastische Sedimentanteil durch Subtraktion der 
Corg- und Opalanteile vom karbonatfreien Sedimen- 
rÃ¼ckstan ermittelt. In Einzelfallen fehlende OpalmeÃŸ 
werte wurden linear aus benachbarten MeÃŸwerte inter- 
poliert. Aufgrund der im allgemeinen guten zeitlichen 
AuflÃ¶sun der Opalkurve (Tab. 10) dÃ¼rft diese Interpo- 
lation nur zu geringen Fehlern fÃ¼hren Eine mÃ¶gliche 
aber vermutlich geringe aeolische oder fluviatile Zufuhr 
von lithogenen (fossilen) Karbonaten (Johnson, 1979; 
SchÃ¼t und Sebert, 1987; Jung, 1990) wurde bei den 
diversen KorngrÃ¶ÃŸ nicht berÃ¼cksichtigt 
Die Probenaufbereitung und die KorngrÃ¶ÃŸenbesti 
mung der Karbonat-, Corg- und Opal-freien Siltfraktion 2 
- 63 pm am SediGraph Modell 5000D erfolgte nach 
Stein (1985). Die KorngrÃ¶ÃŸenverteilu wird als Sum- 
menkurve dargestellt. Aus dieser Verteilung wurde der 
Anteil der Tonfraktion < 2 pm, der Siltfraktion > 6 pm 
und der Modalwert der SiltkorngrÃ¶ÃŸ festgehalten. 
Vor der Messung am SediGraph wurde an den 
Proben von Site 658 die Tonfraktion < 2 pm nach der 
Atterberg-Methode abgetrennt und gewogen. An den 
Proben vom kÃ¼stenferne Site 659 wurde die Tonfrak- 
tion erst nach der Messung am SediGraph abgetrennt, da 
sonst die Probenmenge fÃ¼ eine SediGraph-Messung zu 
gering war. Am SediGraph ermittelte restliche Tonge- 
halte an Proben von Site 658 zeigen, das die Atterberg- 
trennung unvollstÃ¤ndi arbeitete. Die Fehler betragen bis 
zu +10 %. Der Tonanteil der Proben wurde daher 
entsprechend korrigiert. 
Der Silt-Modalwert ist jeweils der Gipfelwert der 
KorngrÃ¶ÃŸenverteilungskur der siliziklastischen Silt- 
fraktion > 6 pm, also die dominante KorngrÃ¶ÃŸ Er 
wurde graphisch aus einem Histogramm ermittelt, das 
die KorngrÃ¶ÃŸenklass in 0.1 zetav (= 0.32 phio) 
Intervalle unterteilt (Abb. 16). Der mÃ¶glich MeÃŸfehle 
liegt bei 0.05 zetao. Problematisch war die Bestimmung 
der Modalwerte an den Proben von Site 659, wenn die 
Siltgehalte > 6 pm unter 15 % und die Tongehalte < 2 
pm Ã¼be 75 % lagen. Die Summenkurve der KorngrÃ¶ 
ÃŸenverteilun erscheint bei diesen Proben dann fast als 
eine Gerade. Die minimalen Steigungsunterschiede in der 
Siltfraktion liegen teilweise nur knapp oberhalb der 
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Abb. 16. Beispiel einer KorngrÃ¶ÃŸenverteilu der 
siliziklastischen Siltfraktion >6 um. Das Histogramm 
unterteilt die KorngrÃ¶ÃŸ in 0.1 zetao (= 0.32 phi) 
Einheiten. Die ModalkorngrÃ¶Ã liegt innerhalb der am 
hÃ¤ufigste gemessenen KorngrÃ¶ÃŸeneinhe und beschreibt 
den hÃ¶chste Punkt der integrierten FlÃ¤ch unterhalb der 
Ausgleichskurve. 
MeÃŸgenauigkei des SediGraphen (3 %). Eine brauchbare 
Bestimmung der ModalkorngrÃ¶ÃŸ ist an diesen tonrei- 
chen Proben auf der Basis von SediGraph-MeÃŸwerte 
somit nicht mÃ¶glich 
Tonrnineralanalyse 
Die Anteile an Chlorit, Illit, Montmorillonit und 
Kaolinit wurden an der karbonatfreien Tonfraktion < 2 
pm mit Hilfe eines Phillips PW 1050 RÃ¶ntgendiffrakto 
meters bestimmt. Die Auswertung der Reflexionsdia- 
gramme erfolgte nach Bicaye (1965) und Lange (1982). 
Die Anteile von Palygorskit und Dolomit lagen an den 
Sites 658 und 659 unterhalb der Nachweisgrenze von 
3 %. Die Proben wurden dafÃ¼ bei 60*C getrocknet, 
pulverisiert und auf einen ObjekttrÃ¤ge aufgepreÃŸ (Text- 
urprÃ¤para ).
C.6. BESTIMMUNG DER AKKUMULA- 
TIONSRATEN 
Um den Sedimenteintrag unterschiedlich stark ver- 
festigter Sedimente pro FlÃ¤cheneinhei und Zeiteinheit 
miteinander vergleichen zu kÃ¶nnen fÃ¼hrte van Andel et 
al. (1975) das MaÃ der Akkumulationsraten (AR) ein, 
das die Sedimentdichte (Dd) berÃ¼cksichtigt Der Effekt 
der Kompaktion, der bei zeitgleichen TeufenabstÃ¤nde 
zu einer fÃ¤lschliche Verringerung der Sedimentationsra- 
ten (S) fÃ¼hrt wird hierbei ausgeglichen: 
Die Gesamt-Akkumulationsrate (ARnuLK) ist ein 
MaÃ fÃ¼ die angelieferte Sedimentmenge in einer 
Gewichtseinheit pro FlÃ¤cheneinhei und Zeiteinheit und 
wird im Folgenden in  g*m-2*y-l angegeben. 
Die Akkumulationsraten einzelner Sedimentkom- 
ponenten (Komp.) werden wie folgt abgeleitet. 
Die Werte von S [cm*1000y-11 sind fÃ¼ die Sites 
658-661 in  den Tabellen 6-9 zusammengefaÃŸt Die 
Sedimentationsgeschwindigkeit zwischen jeweils zwei 
Altersmarken (vgl. Kapitel D.) wurde als konstant 
angenommen. 
Die Werte fÃ¼ Trockdichte (Dd, in g*cm3) von Site 
658 wurden sofort nach Ankunft der Proben in Kiel 
durch Gefriertrocknen und Wiegen eines definierten, 
feuchten Probenvolumens bestimmt. An Bord gewon- 
nene Daten von einem Penta Pycnometer und einem 
GRAPE MeÃŸgerÃ (Gamma Ray Attenuation Porosity 
Evaluator) wurden in die eigenen DatensÃ¤tz integriert. 
Prinzipielle systematische Abweichungen zwischen 
Bord- und Landdaten konnten an Site 658 sowie von 
Ruddiman and Janacek (1988) an Site 662-664 nicht 
festgestellt werden. Um geringe Abweichungen zu 
erfassen, hÃ¤tte allerdings Vergleichsmessungen an iden- 
tischen Proben durchgefÃ¼hr werden mÃ¼ssen Diese 
MÃ¶glichkei existierte nicht. Die in PlastiktÃ¼te einge- 
schweiÃŸte Proben von Site 659, 660, und 661 wurden 
grÃ¶ÃŸtentei noch fÃ¼ etwa 1 Jahr bei 8*C gelagert, bevor 
ihre Trockenraumdichten bestimmt wurden. Die an- 
schlieÃŸen gemessenen Wassergehalte waren daher ge- 
genÃ¼be Schiffsdaten um etwa 10 - 30 % reduziert. Die 
spÃ¤t Messung der Trockenraumdichten fÃ¼hrt also zu 
grÃ¶ÃŸer Ungenauigkeiten. Um den Fehler mÃ¶glichs 
gering zu halten, war es schlieÃŸlic sinnvoller, die 
bereits an Bord bestimmten Trockenraumdichten fÃ¼ die 
untersuchten Probenbereiche linear zu interpolieren, als 
wechselnde MeÃŸwertqualitÃ¤t zu interkalibrieren (Bord- 
daten aus Ruddiman, Sarnthein et al., 1988). 
C.7. ZEITSERIENANALYSEN 
FÃ¼ Zeitserienanalysen wurden die SPECMAP-Com- 
puterprogramme SPECTDF und CROSPEC benutzt 
(Jenkens und Watts, 19681, die von Dr. U. Pflaumann 
(Kiel) fÃ¼ einen Atari-ST-Computer angepaÃŸ wurden. 
Alle Zeitserienanalysen wurden in Zusammenarbeit mit 
Dr. U. Pflaumann durchgefÃ¼hrt 
FÃ¼ die Zeitreihenanalyse wurden die folgenden 
Methoden der spektralen Varianzanalyse angewandt: Bei 
der Autokorrelations-Spektral-Analyse ASA ( = power 
spectrum analysis PSA) handelt es sich im Prinzip um 
die Fouriertransformation der Autokorrelationsfunktion, 
die eine spektrale AufschlÃ¼sselun der Zeitreihenvarianz, 
das sogenannte Varianzspektrum (power spectrum) lie- 
fert., 
Um Phasenbeziehungen zwischen Zeitreihen un- 
terschiedlicher Klima-Proxy-Daten aufzudecken, wurden 
sie einer Kreuzspektralanalyse unterworfen. Dabei wer- 
den zwei unterschiedliche Zeitreihen im Fequenzbereich 
durch eine Korrelatiotisanalyse miteinander verglichen 
und liefern das sogenannte Kospektrum. Im Gegensatz 
zum Varianzspektrum gibt das Kospektrum die gleich- 
phasige oder gegenphasige gemeinsame spektrale 
Varianz der beiden analysierten Zeitreihen an. Die 
KohÃ¤ren bezeichnet den spektralen Zusammenhang 
beider Zeitreihen in den Grenzen 0 bis 1 und kann als 
spektraler quadratischer Korrelationskoeffizient interpre- 
tiert werden (z.B. Fleer, 1986). 
FÃ¼ das Analyseverfahren mÃ¼sse folgende Be- 
dingungen erfÃ¼ll sein: 
- Die Zeitreihendaten mÃ¼sse in Ã¤quidistante Zeit- 
schritten aufeinanderfolgen (z.B. 6t = 5 ka). Da dies 
in der Regel nicht von vorne herein der Fall ist, 
wurden die zu analysierenden Werte in konstanten 
Zeitschriften aus den unregelmÃ¤ÃŸ abfolgenden Ori- 
ginaldaten durch lineare Interpolation abgeleitet. 
- Die Begrenzung eines Frequenzspektrums ist durch 
die hÃ¶chst auflÃ¶sbar Frequenz fMAX bzw. die 
kleinste Periode PMIN einer Zeitreihe im Sinne der 
"Nyquist-Frequenz" festgelegt (z. B. Davis, 1973): 
fMAX = 1 1 26t oder PUIN = 26t 
Die kleinste auflÃ¶sbar Periode erfordert demnach 
mindestens 3 MeÃŸpunkt bzw. MeÃŸwerte die in kon- 
stanten Zeitschritten aufeinander folgen (26t), idealer- 
weise drei Extremwerte, d.h. zwei Maxima und ein 
Minimum oder umgekehrt. Die Erfassung von Zyklen 
aus Klimaproxydaten, die z. B. von Variationen des 
Erdbahnparameters PrÃ¤zessio mit einer Periode von 19 
ka b7.w. 21 ka gesteuert werden, erfordert demnach eine 
ZeitauflÃ¶sun von mindestens 6.3 bzw. 7 ka. Alle in 
dieser Arbeit vorgelegten DatensÃ¤tze an denen eine 
Spekralanalyse durchgefÃ¼hr wurde, verfÃ¼ge Ã¼be eine 
ZeitauflÃ¶sung die besser als 5 ka ist. 
Klima-Fluktuationen die sich innerhalb von nur 
wenigen hundert bis einigen tausend Jahren vollziehen, 
kÃ¶nnte nach Pisias und Mix (1988) dennoch zu einer 
mÃ¶gliche Verfalschung ("aliasing", Abb. 17) des hier 
untersuchten Milancovitch Frequenzspektrums < 1/19 ka 
fÃ¼hre und wÃ¤re auf Frequenzen zurÃ¼ckzufÃ¼hre die 
die Bedingung der Nyquist-Frequenz nicht erfÃ¼lle (hier 
1/[2 * 51, d. h. auf Perioden < 15 ka). Durch 
"VorglÃ¤tten (prewhitening) der Zeitreihe lassen sich 
diese Effekte verhindern. Aus diesem Grund wurden die 
Zeitreihen zuerst einer "GauÃŸsche TiefpaÃŸfilterung 
unterworfen, um relativ kleine Perioden zu unterdrÃ¼cke 
und gleichzeitig grÃ¶ÃŸe hervorzuheben. Noch kleinere 
Perioden, die nur wenige 100 Jahre umfassen, dÃ¼rfte im 
allgemeinen bei Sedimentationsraten von etwa 3 cm/ 
1000 J. bereits durch Bioturbation vorgeglÃ¤tte sein. 
Um weitere Fehlinterpretationen zu vermeiden, wer- 
den alle Varianzspektren einem Signifikanz-prÃ¼fverfah 
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ren unterworfen, das vom "weiÃŸen oder "roten" 
Spektrum als Hintergrundvarianz ausgeht. Unter "wei- 
ÃŸe Rauschen" werden rein zufallsgesteuerte 
Schwankungen verstanden, in dem alle VarianzbeitrÃ¤g 
gleich groÃ sind. "Rotes Rauschen" bezeichnet stochasti- 
sche Schwankungen mit Ã¼berlagerte Persistenz (Erhal- 
tungsneigung). Dies Ã¤uÃŸe sich z.B. in Form eines 
langzeitlichen Trends, wobei langperiodische Schwan- 
kungen eine hÃ¶her Varianz als kurzperiodische aufwei- 
sen (z.B. Bendat und Piersol, 1971). Frequenzen, die sich 
deutlich von diesen Rauschgrenzen abheben, werden in 
Signifikanzniveaus (confidence levels) unterteilt. FÃ¼ die 
palÃ¤oklimatisch Interpretation wurden nur Frequenzen 
oberhalb der 80% Vertrauensgrenze als signifikant 
angesehen. KÃ¼nftig Zeitserienanalysen, die weit Ã¼be die 
bisherigen Ergebnisse von Kapitel F.3. (Abb. 48) 
hinausgehen, werden sich auf diese Grundlagen stÃ¼tzen 
Abb. 17. MÃ¶glichkei einer FrequenzmiÃŸdeutung die 
durchgezogene Linie zeigt die tatsÃ¤chlich Zeitfunktion 
mit einer Periode von 20 ka. Die zu weitstÃ¤ndige 
MeÃŸwert (6t = 16 ka) tÃ¤usche eine grÃ¶ÃŸe Periode 




Grundsztzlich sind fÃ¼ die Rekonstruktion einer 
Klimaentwicklung mÃ¶glichs exakt datierte Zeitreihen 
erforderlich, um die Oszillationen unterschiedlicher Kli- 
mavariablen regional und global miteinander vergleichen 
zu kÃ¶nnen FÃ¼ eine erste zeitliche Grobeinstufung der 
Sedimente an den Bohrlokationen 658 - 661 dienten 
einerseits die von Weaver et al. (1989) angegebenen 
magneto- und biostratigraphischen Alter sowie Ã¼berarbei 
tete biostratigraphische Alter von Chepstow-Lusty et al. 
(1989) und ergÃ¤nzend magnetostratigraphische Alter 
von Tauxe et al. (1989). Mit Hilfe hochauflÃ¶sende 
benthischer Sauerstoffisotopenkurven konnten Sarnthein 
und Tiedemann (1989) die PleistozÃ¤n und OberpliozÃ¤n 
Stratigraphie der Bohrungen 658 und 659 wesentlich 
verbessern. Die bisher bekannte benthische 0- 
Isotopenstratigraphie konnte nunmehr durch zusÃ¤tzlich 
Sauerstoffisotopenfluktuationen an Site 658 im Detail 
verfeinert und an Site 659 bis ins Untere PliozÃ¤ 
erweitert und erg5ny.t werden. 
Imbrie et al. (1984) konnten nachweisen, daÃ etwa 
60 % der Klimavarianz in den FrequenzbÃ¤nder der 
(planktischen) Sauerstoffisotopenkurven durch die perio- 
clischen Schwankungen der Erdumlaufbahnparameter 
Schiefe (41 ka) und PrÃ¤7.essio (23119 ka) zu erklÃ¤re 
sind und somit eine zeitliche Zuordnung der Klimakurve 
zu einer astronomischen Zeitskala ermÃ¶glichen Andere 
Autoren (/..B. Herterich und Sarnthein, 1984) sehen 
immerhin mehr als 113 der Klimavarianz durch die 
Erdumlaufbahnparameter gesteuert. Zeitserienanalysen an 
gestapelten 0-lsotopenkurven und die astronomische 
Eichung ihrer Os~,illationen Ã¼be in "Tuning9'-Verfahren 
dienten bei Imbrie et al. (1984) der Entwicklung einer 
exakten Chronostratigraphie fÃ¼ die (weitere) Brunhes- 
Chron, genauer, die 6180-Stadien 1-22 (Imbrie et al., 
1984; 6180-Stadien 1-8, Martinson et al., 1987). Ruddi- 
man et al. (1986, 1989, 6180-Stadien 19-64) und Raymo 
et al. (1 989, 6180-Stadien 62-1 17) verbesserten und 
erweiterten die 0-lsotopenstratigraphie zurÃ¼c bis 2.75 
Mio. Jahre vor heute. 
An den Sites 658 und 659 wurden planktische und 
benthische 6180-Kurven ermittelt (Abb. 18, 19). FÃ¼ die 
Stratigraphie wurden allerdings primÃ¤ die benthischen 
Kurven verwendet, weil hier die Umlagerung am 
Kontinentalhang und, Ã¶rtlich auftriebsbedingte Tempera- 
turschwankungen eine geringere Rolle spielen. An den 
benthischen 6180-Kurven wurden die Stadien 1-20 nach 
den Standardkurven von Pisias et al. (1984), Prell et al. 
(1986) und Martinson et al. (1987) identifiziert. Die 
Stadien 21 - 117 wurden im wesentlichen in Anlehnung 
an die Stadieneinteilung von Ruddiman et al. (1989) und 
Raymo et al. (1989) rein graphisch korreliert, unter 
BerÃ¼cksichtigun zahlreicher Feinstrukturen der 6180-  
Kurven. 
Die Alterseinstufung der letzten 30 ka wurde nach 
radiometrischen Altern analogieweise vorgenommen. Die 
6'80-Ereignisse bei 26 ka, 20 ka, 14.8 ka, 10.4 ka und 
9.1 ka entsprechen mit ihren Altern markanten Ereignis- 
sen ' in diversen AMS-^C-datierten benthischen 
Sauerstoffisotopenkurven von Kernen aus dem Nord- 
atlantik (Duplessy et al., 1986; Bard et al., 1987; 
Broecker et al. 1988a; unpublizierte Daten von Duplessy 
und Labeyrie, Gif-sur-Yvette). Nach einer neuen Eichung 
der ^C-Altersskala mit U-Th-Datierungen (Bard et als, 
1990) sind diese Alter von 26 ka auf 29.5 ka, von 20 ka 
auf 23.5 ka, von 14.8 auf 18.3 ka, von 10.4 auf 12.4 ka 
und von 9.1 auf 9.8 ka zu korrigieren. 
Die hochauflÃ¶send benthische 0-Isotopenkurve von 
Site 659 (Abb. 19) erlaubte eine WeiterfÃ¼hrun der 
Isotopentaxonomie zurÃ¼c bis 3.8 Mio. J.v.h. (Stadium 
157). Ihre Alterszuordnung basiert dort zur Zeit noch auf 
der Biostratigraphie (Abb. 19, 22). FÃ¼ die genaue 
Korrelation der 6180-Stadien im Zeitintervall 1.6 - 3.6 
Mio. J.v.h. wurden auch die benthischen 6'3C-Kurven 
von den Sites 658, 659 und 607 ergÃ¤nzen herangezogen 
(Abb. 20b). FÃ¼ den Zeitraum zwischen 3.8 und 4.5 Mio. 
J.v.h. lieÃŸe sich wegen der EinfÃ¶rmigkei der benthi- 
sehen 6180-Kurven und der teilweisen Gegenliufigkeit 
der Plankton- und Benthoskurven keine weiteren Stadien 
mehr definieren, ein wichtiger Hinweis fÃ¼ die GleichfÃ¶r 
migkeit des Klimas im Unteren PliozÃ¤n 
Nach Berger (1984) zeichnet sich die "astronomische 
Uhr" durch eine hohe PrÃ¤zisio aus, die z. B. vor 1.6 
Mio. J. noch eine Genauigkeit von Â±500 Jahren erreicht. 
In einer neuen Berechnung der astronomischen Faktoren 
(Berger und Loutre, 1989) wird allerdings diese frÃ¼her 
Korrelation der astronomischen Alter von mehr als 1.5 
Mio. Jahren noch deutlich korrigiert. Signifikante Ã„n 
derungen im ZeitmaÃŸ die eine Periode der Erdschiefe 
(40 ka) Ã¼berschreiten wurden vor allem fÃ¼ den 
Zeitraum von mehr als 2.5 Mio. J.v.h. errechnet. Bei der 
Anbindung der 0-lsotopenkurven an die astronomische 
Zeitskala entsteht ein zusÃ¤tzliche Fehler von einigen 
tausend Jahren aus logisch notwendigen ZeitverzÃ¶ger 
ungen des Klimaresponse im Vergleich zu den 
Schwingungen der Orbitalparameter (Shackleton, 1990). 
Radiometrisch datierte Magnetalter fÃ¼ das PliozÃ¤ 
enthalten, zum Vergleich, einen Fehler von Â±2 (Man- 
kinen und Dalrymple, 1979). Das entspricht, z.B., einer 
Fehlerbreite von Â±3300 Jahren fÃ¼ die Matuyarnal 
Olduvai Gren7.e vor 1.66 Mio. J. Biostratigraphische 
Alter kÃ¶nne mit noch weitaus grÃ¶ÃŸer Fehlern behaftet 
sein (Pisias et al., 1984). An den Sites 658 - 661 wurden 
aus diesen GrÃ¼nde die allgemein in der Literatur 
verwendeten bio- und magnetostratigraphischen Alter der 
letzten 2.75 Mio. J. durch die vorlÃ¤ufige astronomisch 
SITE 658 
Abb. 18. Zusammenfassung der 6180-Kurven bei Site 658 von 0 - 300 m Teufe (G. iflflata von 0 - 136m; C 
wue//e~~torfi von 0 - 300 m; U. peregriha Kurve von 148 - 300 m mit Werten von U. auberiana ergÃ¤nzt) 
&'W-Stadien 1 - 116 nach Imbrie et al. (1984), Pisias et al. (19841, Prell et al. (19861, Martinson et al. (1987), 
Ruddiman et al.(1989), Raymo et al. (1989) definiert, Stadien 117 - 151 neu definiert, palÃ¤omagnetisch Grenzen 
(BIM = BrunhesIMatuyama, Tauxe et al., 1989), biostratigraphische Grenzen (Weaver et al., 1989; Chepstow-Lusty et 
al., 1989). Hiati und Kernunterbrechungen (gestrichelte Linien), an denen ein kontinuierlicher SedimentÃ¼bergan 
nicht gesichert ist, sind markiert. 
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194.85 - 198.45 Chepslow-Lusly e l  al.. 1989 (Sile 658) 
83.35 (Sile 659) 
- 2.616 - 2,625 Raymo el al.. 1989 (Sile 607) 
m 2.676 - 2.678 Raymo e l  al.. 1989 (Sile 609) 
2.668 - 2.717 Raymo et al.. 1989 (Sile 552A) 
Die gemitlelten Aller (Ma) ergeben sich aus den Altersangaben der Sites 606, 609. 552. 658 und 659. da nur diesen Altern eine astronomische Zeifskala zu Grunde lieg1 
Das Pazifik - Sile 677 wurde nicht berucksichtigt. 
Tabelle 5. Vergleich von publizierten magneto- und biostratigraphischen Altern mit astronomisch getunten Altern der 
6180-Stratigraphie von Sites 658, 659, 606, 609, 552 und 677 f Ã ¼  die letzten 2.7 Mio. J. 
C '  getunten" Alter nach Ruddiman et al. (1989) und kÃ¼rzlic von Shackleton et al. (in press) durch- 
Raymo et al. (1989) ersetzt, die sich aus den hochauflÃ¶ gefÃ¼hrt Anpassung einer hochauflÃ¶sende 0- 
senden, "getunten" Zeitreihen der Bohrungen 607, 609, Isotopenkurve von Site 677 an die  neueste 
552A, 658 und 659 ergeben. Diese "getunten" Bio- und astronomische Zeitskala von Berger und Loutre 
Magnetalter sind in  Tab. 5 zusammengefaÃŸt (1990) zu einer erneuten Verschiebung der bis- 
herigen Alter um +50 bis +I20  ka zwischen 0.62 
Dabei ist dem Autor bewuÃŸt daÃ die erst 
und 2.48 Mio. J. fÃ¼hrte Diese Ergebnisse konnten 
jedoch in der vorliegenden Arbeit nicht mehr 
berÃ¼cksichtig werden. 
Alle chrono-stratigraphischen Fixpunkte fÃ¼ die Sites 
658 - 661 sind in den KernalterIKerntiefen-Diagrammen 
von Abb. 21 - 24 und in den Tabellen 6 - 9 
zusammengefaÃŸt Auf ihrer Grundlage wurden Tiefens- 
kalen in Altersskalen umgerechnet und die 
Sedimentationsraten linear interpoliert (vgl. Abschnitt 
C.6.). 
Die Alter von einzelnen biostratigraphischen Fix- 
punkten des Plioziins sind wegen KarbonatlÃ¶sun und 
zeittransgressivem Einsetzen oder Aussterben einer Art 
in Abhiingigkeit von Klima und Niihrstoffangebot mit 
einer gewissen Unsicherheit zu betrachten. FÃ¼ Ketten 
von biostratigraphischen Fixdaten innerhalb eines Profil- 
bereiches mit nahezu konstanten Sedimentationsraten 
wurde daher auf graphischem Wege eine durchschnitt- 
liche Sedimentationsrate ermittelt. Ein Verfahren, 
welches jedes biostratigraphische Datum als gesichertes 
Fixdaturn annimmt, wÃ¼rd den oben genannten Unsicher- 
heiten nicht gerecht und hiitte teilweise groÃŸ 
Schwankungen in  den Sedimentationsraten zur Folge, die 
der Realitiit kaum entsprechen dÃ¼rfte (Abb. 21 - 24). 
D. I .  SITE 658 
An Site 658 basiert die Alterszuordnung der letzten 
3.6 Mio. J. (h180-Stadium 151) ausschlieÃŸlic auf 
benthischer 0-Isotopenstratigraphie (Abb. 18, 20a und 
b). MeÃŸlÃ¼ck in der 6I8O-Kurve von C wueJk/;r/o~Â¥ 
konnten grÃ¶ÃŸtentei durch 6180-KurvenstÃ¼ck von der 
Uv/-,per~/~ti Gruppe geschlossen werden, z.B. zwischen 
den Stadien 94-98, 129-131 und 135-139. Die Kurve der 
planktischen Foraminifere G. jnf /afa wurde bei der 
Zuordnung der Isotopenstadien 1 - 19 und 60 - 78 
ergiinzend berÃ¼cksichtigt da sie nach Zahn-Knoll (1986) 
weitgehend parallel zu denen der Benthosforaminiferen 
verlÃ¤uf und sich daher ebenfalls als stratigraphischer 
Standard gut eignet (Abb. 19). Unterhalb von Stadium 
78 (1.95 Mio. J.v.h.) war G. ~hfft?/a jedoch noch nicht 
entwickelt. 
Die hochauflÃ¶sende ftI8O-Kurven von Site 658 fÃ¼ 
die let/.ten 730 ka (Abb. 20a) zeigen im Vergleich zur 
stratigraphischen Standardkurve von "SPECMAP" (1m- 
brie et al., 1984) insbesondere zu Beginn der Warmxei- 
ten eine Reihe 7,usiit/,licher Feinstrukturen, so bei den 
61x0-Substadien 7.3, 7.5, 9.3, 11.3, 13.1, 13.2 und 15.5 
und Stadium 10 (Abb. 20a). Diese 6180-Ereignisse 
lassen sich nach Sarnthein und Tiedemann (1989, 1990) 
in weitere Substadien unterteilen (z.B. 13.1 in 13.11, 
13.13 und 13.15; die Ereignisse 10.2, 10.3 und 10.4 sind 
im Stadium 10 neu zu unterscheiden, siehe Abb. 20a). 
Dabei sind die neu identifizierten Ereignisse 7.51-7.53, 
9.31 -9.33, 1 1.31 -1 1.33, 15.51 -15.53 und eine bereits von 
anderen Autoren (Martinson et al. 1987, Pisias et al. 
1984) vorgeschlagene Unterteilung von Stadium 5.5 in 
5.51 -5.53 den Eiszeit-Terminationen 11-V1 zuzuordnen, 
wobei die KlimarÃ¼ckschliig 5.52, 7.52, 9.32, 11.32 und 
15.52 als Ereignisse analog zur JÃ¼ngere Dryas anzuse- 
hen sind (Abb. 20a). Die mit der Stadienerweiterung 
verbundenen Schwierigkeiten in der Alterszuweisung im 
Vergleich zur SPECMAP-Zeitskala werden von 
Sarnthein und Tiedemann (1990) diskutiert. 
Generell gilt wohl, daÃ die SPECMAP-Standardskala 
durch Verwendung von vorwiegend Kernen mit Sedi- 
mentationsraten von nur ca. 2cm11000 J. (Imbrie et al., 
1984) diese stratigraphischen Feinheiten an den Termina- 
tionen nicht auflÃ¶se konnte. Die 6180-Chronologie von 
Martinson et al. (1987) fÃ¼ die letzten 300 ka lÃ¤Ã 
allerdings an Termination 11 bereits einen JÃ¼nger 
Dryas-artigen KlimarÃ¼ckschla vermuten, in einem Be- 
reich, wo die Sedimentationsraten der gestapelten 
Sauerstoffisotopenkurven teilweise Ã¼be 6cm11000 J. 
liegen. Bioturbationseffekte und das stratigraphische 
Stapelverfahren selbst fÃ¼hrte sonst wahrscheinlich eher 
zu einer Verwischung der Isotopensignale an den 
Terminationen. Die von Martinson et al. (1987) und 
Imbrie et al. (1984) fÃ¼ die stratigraphischen Ereignisse 
7.5, 9.3, 11.3 und 15.5 angegebenen Alter wurden bei 
Site 658 mit den Ereignissen 7.51, 9.31, 11.31 und 15.51 
korreliert, da diese Ãœbereinstimmen das Ende der 
Terminationen kennzeichnen (Abb. 20a). 
Die mittlere Sedimentationsrate der letzten 730 ka 
liegt bei Ca. 15 cm/1000 J. (Abb. 21, Tab. 6). Minimale 
Werte von 4.4 cm11000 J. finden sich im AnschluÃ an 
einen Hiatus, der auf Stadium 17.1 folgt, bis zum 
Stadium 16.2. Die maximale Sedimentationsrate von 
25.4 cm/1000 J. zwischen den 6180-Ereignissen 14.4 
und 15.1 ist vermutlich als Artefakt auf die verminderte 
Beprobungsdichte in diesem Abschnitt und die damit 
verbundenen Ungenauigkeiten in der Stadienxuweisung 
zurÃ¼ckzufÃ¼hr (Abb. 20a, Tab. 6). 
Die Identifizierung und Alterszuordnung der 0 -  
Isotopenstadien 60 - 115 basiert - wie einleitend 
begrÃ¼nde - auf der astronomisch geeichten 0-Isotopen- 
stratigraphie von Ruddiman et al. (1989) und Raymo et 
al. (1989). Aus dem graphischen Vergleich mit den 
0-Isotopenkurven von Site 607 (Raymo et al., 1989) und 
Site 659 ergeben sich mehrere mÃ¶glich ProfillÃ¼cke an 
den Bohrkerngrenzen zwischen 2.05 und 2.8 Mio. J.v.h. 
(Abb. 18, 20b; vgl. Kapitel C.1.). Die 6180-Stadien 84, 
91-93, 106, 109, 112 und 116 - 118 sind demnach im 
Profil von Bohrpunkt 658 A nicht oder nicht vollstÃ¤ndi 
dokumentiert. Insgesamt ergeben sich aus der 6180- 
Stratigraphie fÃ¼ diesen Zeitabschnitt Sedimentationsra- 
ten von bis zu 20.5 cm/1000 J. (Tab. 6, Stadien 107, 
108), die viel hÃ¶he sind als bisher angenommen wurde 
(Sarnthein und Tiedemann, 1989; Tiedemann et al., 
1989). 
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Abb. 20a. Planktische und benthische 6180- und 6^C- Kurven von Site 658 von 
0 - 730 ka und Site 659 von 0 - 800 ka. Isotopenstadien l - 21 sind numeriert. 
ProbenabstÃ¤nd an den Eiszeitterminationen I - V1 liegen bei Site 658 teilweise 
unter 500 Jahren. Vergleichsweise wurde der 6180-SPECMAP - stack (Imbrie et 
al., 1984) als stratigraphischer Standard abgebildet. 
Abb. 20b. Zusammenstellung der planktischen und benthischen 6180- und 6^C- 
Kurven von den Sites 658, 659 und 607 (Raymo et al., 1989) zwischen 4.5 und 0.8 
Mio. J. Das PliozÃ¤ wurde nach den 0-Isotopenkurven in die Klimaintervalle I - V 
unterteilt. Isotopenstadien 60 - 157 sind numeriert. Stadien 117 - 157 neu definiert. 
Biostratigraphische Grenzen nach Weaver et al. (1989). Fortschreitende Vertiefung 
der 6180-Kurven vor 3.1 - 2.4 Mio. J. kennzeichnet Anwachsen nordpolarer 
Eismassen. Heutige 6^C-Werte (Kroopnick, 1985) im Bodenwasser bei Sites 658, 
659 und 607 sowie die des letzten Hochglazials (Tab. 13) sind als Linien 
angezeigt. Ein GroÃŸtei der MeÃŸwert von G. saccuL'fer bei Site 659 stammt von 
Schuitz (1989). 
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Schwierigkeiten bereitete bei Site 658 die Einstufung 
der Stadien 85 - 90, da aufgrund der geringen ZeitauflÃ¶ 
sung eine Umordnung in die Stadien 84 - 88 ebenfalls 
denkbar wÃ¤re Das Stadium 84 ist in der Referenxkurve 
von Raymo et al. (1989) sehr schwach ausgebildet (Abb. 
20b). Da das (jetzige) Stadium 86 bei Site 658 trotz der 
geringen zeitlichen AuflÃ¶sun bereits einen um etwa 
0.2 Â¡I,,. grÃ¶ÃŸer Isotopenhub zeigt, erschien eine 
Ruckstufung ins Stadium 84 eher unwahrscheinlich. Die 
stratigraphische Einstufung von Stadium 90 erscheint als 
einigermaÃŸe gut gesichert. Der zeitlich gut aufgelÃ¶st 
Isotopenhub zwischen Stadium 90 und 89 (Uviwns- 
Gruppe) stimmt mit dem in Site 607 Ã¼berein Eine 
Ruckstufung des Stadium 90 ins Stadium 88 wurde einen 
wesentlich grÃ¶ÃŸer Hub voraussetzen. Infolge von 
Sedimentverlusten an der Kerngrenze 658A-16/17 (Abb. 
18, 20b) wÃ¤r demnach das Stadium 84 nicht dokumen- 
tiert. 
Ebenfalls problematisch war die Einstufung der 
Stadien 94 - 96 aus dem Sedimentprofil von Kern 17 der 
Bohrung 658B. Im Vergleich zu den 0-Isotopenkurven 
von Site 607 und Site 659 (Abb. 20b) wÃ¤re die 
benthischen Isotopenhube (C wuej/e/s-forfl\ Uv/ger~f]a- 
Gruppe) im Stadium 96 zu schwach und im Stadium 94 
zu stark. AuÃŸerde ist das ausgeprÃ¤gt 6*3C-Minimum 
f Ã ¼  Stadium 94 eher untypisch. Die hohen 6180-Werte 
im Stadium 94, die auf Site 658 in der Kurve von C 
wue/^ ersfor/? das Niveau von Stadium 100 erreichen, 
passen jedoch im Vergleich zu den 0-Isotopenkurven 
von Site 607 und 659 auch nicht zu den niichstjÃ¼ngere 
kaltzeitlichen Isotopenstadien 92 und 90. Eine Ruckstu- 
fung der Stadien 94 und 96 in diese Stadien erschien 
daher nicht sinnvoll. Die Isotopenwerte von C wue/- 
/e/s'torff und der Uv'gerinirGruppe sind am Ãœbergan 
von Kern 18 zu Kern 17 (658BXAbb. 9) fast identisch 
und schlieÃŸe hier grÃ¶ÃŸe Sedimentverluste eher aus. 
Einen sehr markanten und leicht zu identifizierenden 
stratigraphischen Fixpunkt bildet das Stadium 100. Es 
zeigt in allen bisher bekannten benthischen Isotopenkur- 
ven den grÃ¶ÃŸt Isotopenhub und die schwersten 
6180-Werte im PliozÃ¤n verbunden mit extrem leichten 
6'3C-Werten. Diese Tatsache ermÃ¶glicht die genaue 
Anpassung der benthischen 0-Isotopenkurven von Kern 
18 aus Bohrung 658B an die Isotopenkurven der 
Bohrung A, da beide Kurven ein Ã¼berlappe in Stadium 
100 zeigen (Abb. 9, vgl. Kapitel C.].). Aus diesem 
Grunde kÃ¶nne die Isotopen-Oszillationen aus Bohrung 
B-17 und -18 unmÃ¶glic einen Ã¤ltere Bereich in der 
Isotopenstratigraphie dokumentieren, als den hier mit 94 
- 100 definierten. 
Die Bio- und Magnetostratigraphie f i r  das Zeitinter- 
vall von 2.7 - 3.6 Mio. J.v.h. erlaubt bei Site 658 eine 
nur  grobe Zeiteinstufung (Abb 19, 21). Einerseits 
konnten durch verstiirkte KarbonatlÃ¶sun die LAD'S 
(Last Appearance Datum = Aussterbe-Alter) der Leitfos- 
silien nicht enger eingegrenzt werden. Andererseits 
Age (m. Y.) 
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LAD D. SUrcu/uS 
major coring gap 
LAD G- sllispf'fa 
LAD Â¥5 semnulih8 
GausdGilbert 
280 LAD Sphenoli/hus spp. 
Abb. 21. AltersITiefen - Diagramm fÃ¼ Site 658, 
konstruiert nach den in Tab. 6. aufgelisteten Altern 
stratigraphischer Fixpunkte. 
verhinderten grÃ¶ÃŸe Sedimentverluste von 3 - 8 m in 
den untersten Kernen 30 - 33 (Ruddiman, Sarnthein, et 
al., 1988) eine engere Abgrenzung der Bio- und 
Magnetalter und fiihrten gleichzeitig zu grÃ¶ÃŸer LÃ¼cke 
in den 0-Isotopenkurven. FÃ¼ das LAD von Sphenoh-thus 
spp. und R. pseudoumbjlica, die sich etwa uber den 
gleichen Teufenbereich erstrecken, wurde daher vorerst 
ein Mischalter errechnet (Tab. 6). Da Site 659 uber eine 
vollstÃ¤ndiger Sedimentabfolge verfigt, stutzt sich un- 
sere Alterszuordnung der 0-Isotopenstadien 119 - 151 
(2.75 - 3.6 Mio. J.v.h.) an Site 658 auf dessen 
biostratigraphisch geeichte Isotopenstratigraphie. Ãœber 
einstimmend fÃ¤ll das LAD von 22 semrf]u//ha an den 
Sites 658 und 659 ins 6^O-Stadium 125 (Abb. 20b), das 
LAD von G. a/fispiia ins Stadium 124. Unter Einbezie- 
hung des Mischalters aus dem LAD von Sphenofifhus 
spp. und R. pseudoumbi'^ 'ca ergibt sich schlieÃŸlic noch 
die stratigraphische Einstufung der Stadien 148 - 151 bei 
Site 658. Der Isotopenhub und die absoluten 6180-Werte 
im Stadium 150 stimmen bei Sites 658 und 659 im 
Ã¼brige gut Ã¼berein Durch lineare Interpolation zwi- 
schen den Altern der Stadien 139 und 149 ergab sich fÃ¼ 
die isolierten MeÃŸwert bei etwa 3.4 Mio. Jahren eine 
Lage, die dem Stadium 142 an Site 659 am ehesten 
entsprÃ¤che 
SITE 658 
E r e i g n i s  Teufe A l t e r  Sed. -Rate E r e i g n i s  Teufe A l t e r  5ed.-Rate 
Cm) (Mal (cmi1000 J . )  (m) (Mal (cm/ l000 J . )  
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"Younger Oryas" 
Base Term. I 
2.3 
3 . 1  
3 . 3 1  
0 . 0  0 . 0  
1 . 9 8  0.00980 
2.37 0.01240 
3 - 5 3  0.81830 
4.71 8.82350 
5 . 8 1  0.02950 
8.83 8.05021 
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1 3 1  253.72 3.13766 
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Tabelle 6. Absolute Alter und Teufen (m c.d.1 von 
stratigraphischen Fixpunkten fÃ¼ Site 658 und resul- 
tierenden Sedimentationsraten. Zahlenangaben in Spalte 
"Ereignis" sind 6180-Stadien (Imbrie et al., 1984; Pisias 
et al., 1984; Prell et al., 1986; Martinson et al., 1987, 
Ruddiman et al., 1989; Raymo et al., 1989). Bio- und 
magnetostratigraphische Daten nach Weaver et al. 
( 19891, Chepstow-Lusty et al. ( 19891, Tauxe et al. 
(1989). Stratigraphische Bio- und Magnetfixpunkte in 
Klammern sind Alter nach der 6180-Stratigraphie. 
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Bereits an Bord identifizierten Ruddiman, Sarnthein 
et al. (1988) einen Hiatus zwischen 96.25 - 96.55 m, der 
von der BrunhesIMatuyama-Grenze bis zum LAD von C 
macintyreireicht. Verschiedene stratigraphische AnsÃ¤tz 
lieÃŸe jedoch zuniichst mehrere DeutungsmÃ¶glichkeite 
7.u. Einerseits weisen die LAD'S von C.macin&rei 
(1.45 Mio. J.v.h.1 und H. se/!/ (1.37 Mio. J.v.h.) 
verbunden mit einer Abnahme des Wassergehaltes im 
Sediment um etwa 12 % Ãœbereinstimmen auf einen 
stratigraphischen Bruch bei etwa 96.4 m hin; andererseits 
zeigt die Paliiomagnetik das Einsetzen der Brunhes 
Chron bereits bei etwa 98.75 m, d. h. etwa 2.3 m tiefer. 
Nach Sarnthein und Tiedemann (1989) resultieren aus 
dem graphischen Vergleich zwischen den O-lsotopenkur- 
ven von Site 658 und der Sauerstoffisotopen-Taxonomie 
von Prell et al.(1986), Shackleton und Opdyke (1973, 
1976) und Ruddiman et.al. (1989) fÃ¼ diesen Tiefenbe- 
reich folgende xwei Hiati (Abb. 18). 
Der mÃ¤chtiger Hiatus endet in Ãœbereinstimmun mit 
der PalÃ¤omagneti knapp unterhalb der Brunhesl 
Matuyama-Grenze bei 98.83 - 98.93 m Teufe an der 
Basis von Stadium 19 und beginnt bei Stadium 60, reicht 
also von 0.731 - 1.573 Mio. J.v.h. und umfaÃŸ etwa 
840 ka (Abb. 18, 21, 20a,b). Nach Ruddiman, Sarnthein 
et al. (1988) ist dieser Hiatus das Ergebnis einer 
groÃŸrÃ¤umig Rutschung. Daher kÃ¶nnte Ã¤lter Nanno- 
fossilien aus der kurzzeitig freigelegten Rutschungsbasis 
der folgenden Sedimentation in der Brunhes Chron noch 
beigemengt sein. 
Der zweite, kleinere Hiatus zwischen 96.16 und 
97.55 m (Abb. 18), zwischen den 0-Isotopen Ereignissen 
17.1 und 18.4 (Abb. 20a) entspricht den oben erwzhnten 
Hinweisen aus sedimentphysikalischen Kennwerten 
Porositzt und Wassergehalt. Die auch nachfolgend noch 
auÃŸergewÃ¶hnli niedrige Sedimentationsrate von etwa 
4.4 cml1000 J. (Tab. 6) weist auch auf ein fast 
vollstiindiges Fehlen von Stadium 17 hin, das durch die 
6180-Os~.illation von Stadium 17.1 jedoch in der 
stratigraphischen Kurve zumindest schwach angedeutet 
ist. Eine neuere Interpretation stufte den Hiatus auf den 
Bereich zwischen 95.13 und 96.16 m ein. Demnach 
wÃ¼rd das von Sarnthein und Tiedemann (1989) zu- 
geordnete 0-Isotopenereignis 17.1 groÃŸenteil als Sta- 
dium 18.3 gedeutet. Entscheidend war der hohe 6IxO- 
Wert der planktischen Foraminifere G. ~n/7afa, der im 
Vergleich zur "SPECMAP-Standardkurve fÃ¼ das Er- 
eignis 17.1 untypisch ist und eher auf eine Einstufung 
ins Stadium 18.3 hinweist (Abb. 20a). Der Hiatus umfaÃŸ 
damit etwa 42 ka. 
Ein weiterer Hiatus wurde von Sarnthein und 
Tiedemann (1989) zwischen 8.83 und 9.10 m Teufe 
identifiziert (Abb. 18) und beinhaltet das 0-Isotopensta- 
dium 4 sowie den Beginn von Stadium 3 (Abb. 20a). Die 
Ereignisse der Stadien 1, 2 und die meisten Teile von 3 
konnten der 0-Isotopentaxonomie von Pisias et al. 
(1984) und Prell et al. (1986) wieder eindeutig zugeord- 
net werden. Eine mÃ¶glich ZugehÃ¶rigkei des als 3.2 
eingestuften Ereignisses zum Stadium 4 ist un- 
wahrscheinlich, da nach Shackleton (19771, Sarnthein et 
al. (1984) und Zahn et al. (1986) die fÃ¼ das Stadium 4 
typischen, geringen ti^C Werte in diesem Profilab- 
schnitt fehlen. Das vorangehende 6180-Minimum bei 
8.83 m ist nach Paterne et al. (1986) als 3.31 zu 
bezeichnen oder als 3.3 nach Martinson et al. (1987). 
Bisher konnte ein solch ausgeprÃ¤gte 6180-Minimum bei 
Stadium 3.31 nur an Sedimentkernen mit vergleichbar 
hohen Sedimentationsraten beobachtet werden (z.B.: 
V19-30, Shackleton et al., 1983; KET8003 und 
KET8004, Paterne et al., 1986). Der nÃ¤chstleichter 
6180-Wert bei 9.10 m (Abb. 18) ist mit dem letzten 
Erscheinen von GIoborotalia hexagonus verknÃ¼pft das 
die 0-Isotopengrenze 514 markiert (Dr. U. Pflaumann, 
Geo1.- PalÃ¤ont Inst., freundl. mÃ¼ndl Mitt.). Der 6180- 
Wert ist somit dem Stadium 5 zuzuordnen und bildet die 
Basis eines Hiatus bis Stadium 3.31. Diese Einstufung 
wird durch den Keton-SÃ¤ttigungs-UK^-Temperaturinde 
(Brasse1 et al., 1986) gestÃ¼tzt wobei den Hiatus nach S. 
Bradshaw (School of Chemistry, Bristol, freundl. 
schriftl. Mitt.) ein ungewÃ¶hnlic abrupter und extremer 
Wechsel von warmen zu kalten OberflÃ¤chenwassertem 
peraturen charakterisiert. 
Die herkÃ¶mmliche Literaturalter fÃ¼ die von Weaver 
et al. (19891, Tauxe et al. (1989) und Chepstow-Lusty et 
al. (1989) definierten magneto - und biostratigraphischen 
Grenzen der letzten 2.75 Mio. J. stimmen gut mit den 
astronomisch geeichten Altern der O-Isotopenstratigra- 
phie von Site 658 Ã¼berei (Tab. 5). Die zeitlichen 
Abweichungen gegenÃ¼be den konventionellen Magnet- 
altern liegen bei weniger als 1.8 % gegenÃ¼be 
biostratigraphischen Altern unter 3.2 %, mit Ausnahme 
des ersten Auftretens (FAD = "First Appearance 
Datum") von G. /h/Yafa (6.8 %). Durch Auslesen der 
planktischen Foraminifere G. ~hffata fÃ¼ 0-Isotopen- 
messungen konnte ihr erstes Auftreten auf den Teufenbe- 
reich von 135.54 - 136.76 m genau eingeengt werden 
(135.85 - 145.35 m nach Weaver et al., 1989). Nach der 
0-Isotopenstratigraphie ergibt sich daher fÃ¼ das FAD 
von G. ~hffafa ein Alter von etwa 1.957 Mio. J., das mit 
den von Raymo et al. (1989) angegebenen FAD-Altern 
fÃ¼ die Sites 607, 609 und 552A gut Ãœbereinstimm 
(Tab. 5). Das allgemein in der Literatur verwendete 
Alter nach Weaver und Clement (1986) liegt bei 2.1 
Mio. J.v.h. 
D.2. SITE 659 
Die in dieser Arbeit studierte Stratigraphie an Site 
659 umfaÃŸ die letzten 8 Mio. J. (Abb. 22). Eine 
fortlaufende benthische 0-lsotopenkurve wurde aller- 
dings nur fÃ¼ die letzten 4.5 Mio. J. (0 - 144 m Teufe) 
erstellt (Abb. 19, 20a,b). Die Alterszuordnung der letzten 
0.8 Mio. J. (Stadien 1-22) basiert auf einer Korrelation 
mit der "SPECMAP-6180-Stratigraphie (Abb. 20a). 
Demnach fiillt die BrunheslMatuyama-Grenze bei 
24.80 m (Tauxe et al., 1989) in Ãœbereinstimmun mit 
anderen 6180-Kurven (z.B. Imbrie et al., 1984) ins 
Isotopenstadium 19. Nach der Isotopenstratigraphie er- 
rechnet sich fÃ¼ das LAD von P. /acunosa zwischen 
15.37 - 15.90 m (Manivit, 1989) ein Alter von 469 - 492 
ka, das mit dem von Backman und Shackleton (1983) 
publiziertem Alter von 470 ka am ehesten Ã¼bereinstimm 
(Tab. 5). Die Sedimentationsraten der letzten 800 ka 
schwanken bei Site 659 zwischen 2.0 und 8.9 cml1000 J. 
(Tab. 7). 
Die Grenzen der Jaramillo- und Olduvai-Epochen 
(Tauxe et al., 1989) stufen das Zeitintervall 0.8 - 1.88 
Mio. Jahre ein (Abb. 19, 221, da die benthische 
6^O-Kurve von Site 659 in diesem Zeitabschnitt noch 
nicht Ã¼be die nÃ¶tig stratigraphische AuflÃ¶sun verfÃ¼g 
(Abb. 19, 20b). Die Sedimentationsrate variiert von 2.6 - 
3.8 cml1000 J. Die Grenzen der Jaramillo- und Olduvai- 
Ereignisse aus der Bohrung B konnten mit Hilfe der 
"Composite Depth" fÃ¼ Bohrung A genau integriert 
werden. Ober- und Untergrenze des Jaramillo-Ereignisses 
wurden auÃŸerde in Bohrung A identifiziert. Aus dieser 
Doppelbestimmung lieÃ sich die Jaramillo-Obergrenze 
auf 30.43 - 30.60 m und die Untergrenze auf 33.00 - 
33.39 m Teufe einengen. 
Von 1.89 - 2.75 Mio. J.v.h. basiert die Alterszuord- 
nung auf der 6180-Stratigraphie. Die Sedimentationsra- 
ten schwanken hier von 2.6 - 2.8 cml1000 Jahre (Tab. 7). 
Die von Tauxe et al. (1989) bei 80.7 m Teufe eingestufte 
GausslMatuyama-Grenze (2.48 Mio. J.v.h.) (Abb. 22) ist, 
nach RÃ¼cksprach mit J.P. Valet (Institut de Physique du 
Globe de Paris), aufgrund einer MeÃŸlÃ¼c unsicher. Sie 
sei zwischen 76.3 und 81.0 m zu finden und kÃ¤m dann 
zwischen die Isotopenstadien 103 und 110 zu liegen 
(Abb. 19). Nach Shackleton und Hall (1989) und Raymo 
et al. (1989) erscheint die GaussIMatuyama-Grenze im 
6180-Stadium 104, welches bei Site 659 aufgrund einer 
BeprobungslÃ¼ck leider nicht dokumentiert ist. Das 
Zusammenfallen der LAD'S von D. pen/ara(//2tKs und 
D. s u r c ~ / ~ ~  mit dem Stadium 100, sowie das LAD von 
D. famah.? mit dem Stadium 114 stimmt wiederum mit 
den Befunden von den Sites 658, 607, 609 und 552A 
voll Ã¼berei (Tab. 5). 
Die Alter der neu definierten 6180-Stadien 1 17 - 150 
basieren auf der Annahme einer konstanten Sedimenta- 
tionsrate (2.9 cm/1000 J.) /.wischen 6^O-Stadium 116 
vor 2.73 Mio. J. und dem LAD von R. pseudoum61/i'ca 
vor 3.65 Mio. J. (Abb. 22). Diese Annahme wird durch 
zwei Befunde gestÃ¼tzt einerseits durch das LAD von S. 
seminuh2 bei 3.0 Mio. J.v.h. (Weaver et al., 1989), das 
wie bei Site 658 mit dem 6180-Stadium 125 grob 
zusammenfillt und andererseits durch ein kurzes magne- 
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Abb. 22. AltersITiefen - Diagramm fÃ¼ Site 659, 
konstruiert nach den in Tab. 7. aufgelisteten Altern 
stratigraphischer Fixpunkte. 
tisches Intervall mit reverser PolaritÃ¤ zwischen 94.55 m 
und 95.05 m, bei Stadium 130, (90.15 - 90.65 m 
Originaltiefe, Bohrung 659B, Tauxe et al., 1989, S. 436, 
Abb. 7), das wohl eher dem Mammoth-Ereignis (3.08 - 
3.18 Mio. J.v.h.) als dem Kaena-Ereignis (2.92 - 2.99 
Mio. J.v.h.) zugeordnet werden muÃ (Abb. 22). Die im 
AltersITiefen-Diagramm (Abb. 22) konstruierte Gerade 
zwischen Stadium 116 und dem LAD von R. pseudourn- 
61Xca Ã¼berschneide sich nÃ¤mlic genau mit dem LAD 
von S. semhuhha und dem Mammoth-Ereignis. Nur das 
LAD von G. a/tj+~>a mit 2.9 Mio. J. (Berggren, 1977) 
wÃ¤r im Vergleich zu den Ã¼brige Altersmarken gering- 
fÃ¼gi zu alt (Abb. 22). Auch Weaver et al. (1989) 
berechneten an den Sites 659 - 661 fiir das LAD von G. 
a//j:sp~>a generell jÃ¼nger Alter von 2.7 - 2.95 Mio. 
Jahren. Das von Weaver et al. (1989) bestimmte LAD 
von R. pfieudoumbi'L'ca (3.56 Mio. J.v.h.) an der Basis 
von Kern 659A-12 bezieht sich auf einen Ã¼bermÃ¤Ã 
langen Profilabschnitt von 8.3 m aufgrund von Bohr- 
kernverlusten. Mit Hilfe der exakten "Composite Depth" 
konnte dieses Datum nunmehr durch ein enger belegtes 
LAD (1.5 m KernlangelProbenabstand) aus Kern 659B- 
12-5 (Ruddiman, Sarnthein et al., 1988) ersetzt werden, 
das mit Stadium 1481149 zusammenfÃ¤ll (Abb. 19). 
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LAD Amauro l l t hus  spp. 127.15 - 128.65 3 .70  
FAD C. rugosus 149.37 - 150.09 4 .60  
(6596 + 6596) 
FAD C.acutus 151.37 - 153.23 5.00 
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LAD D. qulnqueramus 153.01 - 153.66 5 .68  
(6596) 
FAD D. qulnqueramus 185.69 - 187.89 8.20 
(0.58)  
(be i  Annahme 
e i n e s  H ia tus )  
0.35 
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"Ereignis" sind 6180-Stadien (Imbrie et al., 1984; Pisias 
et al., 1984; Prell et al., 1986; Martinson et al., 1987, 
Ruddiman et al., 1989; Raymo et al., 1989). Bio- und 
magnetostratigraphische Daten nach Weaver et al. 
(1989), Chepstow-Lusty et al. (1989), Tauxe et al. 
(1989), Manivit (19891, P. Cepek (freundl. mÃ¼ndl Mit., 
FAD C rugosus). Stratigraphische Bio- und Magnetfix- 
punkte in Klammern sind Alter nach der 6180- 
Stratigraphie. 
L A D O .  p e n t a r a d l a t u s  74.52 - 74.72 2.397 - 2.405) 
LAD D. s u r c u l u s  74.82 - 75.02 2.407 - 2.412) 
101  75.47 2.424 
102 76.01 2.442 
Tabelle 7. Absolute Alter und Teufen (m c.d.1 von 
stratigraphischen Fixpunkten fÃ¼ Site 659 und resul- 
tierenden Sedimentationsraten. Zahlenangaben in Spalte 
Die ft180-Stadien 121-123, 132 und 152 sind in den 
Bohrungen von Site 659 infolge von Bohrkerngrenzen 
(Abb. 19) nur unvollstÃ¤ndi erhalten, lassen sich jedoch 
mit Hilfe der Kurve von Site 658 ergiinzen (Abb. 20b). 
Die Alter der Isotopen-Stadien 150 - 157 zwischen 
dem LAD von R. pseudoumb~Xca und dem FAD von 
C r tg0.v~~ (4.6 Mio. J.v.h.) sind linear interpoliert (Abb. 
19, 22). Weaver et al. (1989) geben fÃ¼ das FAD von C 
rugo.vuv bei 4.6 Mio. J.v.h. einen Tiefenbereich von 
140.7 - 145.76 m an. Manivit (1989) beobachtete jedoch 
C rugosu~ bereits ab 148.75 m. P. Cepek (Bundesamt. 
f. Geow. U. Rohst., Hannover, freundl. mÃ¼ndl Mitt.) 
engte an einem engmaschigem Probensatz das FAD von 
C rugoLwLv auf 149.37 - 150.09 m (c.d.) weiter ein. Die 
durchschnittliche Sedimentationsrate von 3.96 cm11000 
J. zwischen 3.56 und 4.6 Mio. J.v.h. ist im Vergleich zu 
den spzteren und vorangehenden Zeitintervallen deutlich 
hÃ¶her Das Alter des LAD von Amaurofifhus spp. 
(3.7 Mio. J.v.~., Weaver et al., 1989) bei 127.15 - 
128.65 m wurde nicht berÃ¼cksichtigt da es zu einem 
sprunghafter Anstieg der Sedimentationsrate auf etwa 
15 cm11000 J. fÅ¸hrt (Abb. 221, was an der voll 
pelagischen Position von Site 659 eher ausz.uschlieÃŸe 
ist. 
Das FAD von C. rugoL~uLv markiert einen deutlichen 
Wechsel in der Sedimentationsrate vor 4.6 Mio. Jahren 
(Abb. 22, Tab. 7). Von 4.6 Mio. J.v.h. bis zum LAD von 
D. quinqueramur bei 5.6 Mio. J.v.h. sinkt nÃ¤mlic 
die Sedimentationsrate auf einen Wert von 0.4 
cm11000 Jahre. Das LAD von D. qw'nquera/zzus bei 
5.6 Mio. J.v.h. wurde mit Hilfe der "Composite Depth" 
aus der Bohrung 659B-17-3, 0-65 cm (= 153.01- 
153.66 m c.d.), Ã¼bernomme (Ruddiman, Sarnthein et 
al., 1988), da in  Kern 658A-16 Sedimentverluste den 
Profilbereich fÃ¼ das FAD (Weaver et al., 1989) Ã¼be die 
MaÃŸe ausweiten. Kernphotos, sediment-physikalische 
MeÃŸgrÃ¶Ã und lithostratigraphische Untersuchungen 
geben keinen sehr deutlichen Hinweis auf einen 
mÃ¶gliche Hiatus oder auf Nullsedimentation zwischen 
5.0 und 5.6 Mio. J.v.h. Zieht man das FAD von 
C acut~is (5.0 Mio. J.v.h.1 zwischen 151.37 und 
153.23 m (Weaver et al., 1989) fÃ¼ die Sedimentberech- 
nungen heran, so wÃ¼rd sich eine solche SchichtlÃ¼ck 
auf das jÃ¼nger Messinium (5.6 - 5.0 Mio. J.v.h.) weiter 
einengen, ein Zeitbereich, in dem auch im Nachbar-Site 
657 eine SchichtlÃ¼ck beobachtet wurde (Ruddiman, 
Sarnthein et al., 1988). Zwischen dem LAD von 
D. quinquerarnuv (5.6 Mio. J.v.h.1 und dem FAD von 
D. qu/irqueramu~ vor 8.2 Mio. Jahren bleibt dann die 
Sedimentationsrate mit 1.29 cm/1000 J. wieder mittelmÃ¤ 
ÃŸig 
D.3. SITE 660 
Die Zeiteinstufung an Site 660 basiert von der 
Brunhes-Chron bis zum Mammoth-Ereignis der Gauss- 
10 SITE 
\ LAD C macinlyrei - 30 - E : J= - 
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Abb. 23. AltersITiefen - Diagramm fÃ¼ Site 660, 
konstruiert nach den in Tab. 8. aufgelisteten Altern 
stratigraphischer Fixpunkte. 
Tabelle 8. Absolute Alter und Teufen von stratigraphi- 
schen Fixpunkten fÃ¼ Site 660 und resultierende Sedi- 
mentationsraten. Bio- und magnetostratigraphische Daten 
nach Weaver et al. (1989), Chepstow-Lusty et al. (1989), 
Tauxe et al. (1989). 
SITE 660 
E r e i g n i s  Teufe A l t e r  Sed.- Ra te  (m) (Mal (cm/1008 J .  
LAD P .  lacunosa 12.65 - 17.87 
Brunhes/Matuyama 19.00 
Top J a r a n i l l o  23.48 
Base Jarami 110 25.18 
LAD C. mac in ty re i  33.50 - 34.40 
Top Olduval  39.90 
Base Olduvai  41.90 
LAD D.  b r o w e r i  43.30 - 44.48 
BASE D. t r i r a d i a t u s  44.10 - 46.20 
acme 
LAD G .  mlocenica 47.78 - 50.48 
LAD D. pentarad ia tus  49.48 - 50.98 
LAD D .  surculus 50.90 - 52.40 
Matuyama/Gauss 52.20 - 53.90 
LAD D.  t a m a l i s  56.70 - 58.00 
LAD G. a l t i s p i r a  57.30 - 60.10 
Top Kaena 58.28 - 58.58 
Base Kaena 58.58 - 59.00 
L A D S . s e m i n u l i n a  60.10-62.30 
Top M m o t h  59.30 - 68.50 
Base M m o t h  61.20 - 63.30 
LAD Sphenol i thus spp. 65.40 - 66.90 
LAD R .  pseudoumbilica 66.98 - 67.78 
LAD G. nepenthes 72.18 - 74.80 
FAD C. rugosus 75.60 - 78.20 
H I A T U S  
LAD D .  quinqueramus 78.20 - 80.20 










(be i  Annahme 
e i n e s  H i a t u s )  
0 . 2 ( e x )  
Epoche vor 3.18 Mio. J. auf der Magnetostratigraphie 
(Tauxe et al., 1989XAbb. 23, Tab. 8). Die Grenzen von 
MatuyamaIGauss, Kaena und Mammoth konnten jedoch 
von Ruddiman, Sarnthein et al. (1988) nicht scharf 
eingeengt werden. Trotzdem wurden sie hier verwendet, 
um fÃ¼ das Zeitintervall 2.48 - 3.18 Mio. J.v.h. Ã¼be alle 
drei unscharfen Ereignisse hinweg eine grob-konstante 
Sedimentationsrate zu ermitteln. Die biostratigraphischen 
Fixpunkte der letzten 3.18 Mio. J. weichen zum Teil von 
dieser vorgenommenen Alterseinstufung ab. Die LAD's 
von C machtyrei und D. penfaradlafus wÃ¤re z.B. zu 
alt. Zu junge Alter indizieren hingegen die LAD's von 
D. brou~reri, D. farnak~ und S. sernhuhha. Die Sedimen- 
tationsraten der letzten 3.18 Mio. J. variieren nach den 
magnetostratigraphischen Fixpunkten zwischen 1.1 und 
2.7 cm/l000 Jahre (Tab. 7). Zwischen der Untergrenze 
Mamrnoth (3.18 Mio. J.v.h.) und dem LAD von 
G. nepenthes (3.9 Mio. J.v.h.1 wurden die Alter linear 
interpoliert (Abb. 23), entsprechend 1.6 cmIlOOO J. 
Von 3.9 - 5.6 Mio. J.v.h. (73.45 - 79.20 m c.d.1 
erfolgte die Alterseinstufung nach dem FAD von 
C. rugo.sm (4.6 Mio. J.v.h.) und dem LAD von 
C quinqueramus vor 5.6 Mio. Jahren (Weaver et al., 
1989. Daraus folgen sehr geringe Sedimentationsraten 
von 0.6 - 0.23 cml1000 J. (je nach EinschÃ¤tzun des 
ProbenabstandesIUnschiirfebereichs; Tab. 8). Viel 
wahrscheinlicher ist allerdings ein Hiatus von 4.6 - 
5.6 Mio. J. analog zu den Sites 657, 659 und 661. Dieser 
Hiatus ist aber noch nicht genau zu belegen. Biostratigra- 
phische Alter zwischen 5.6 - 8 Mio. J.v.h. fehlen 
aufgrund weitgehender KarbonatlÃ¶sung Es wurden daher 
die geringen Sedimentationsraten von 0.23 und 
0.6 crn11000 J. alternativ vom Hangenden her bis 
8 Mio. J.v.h. extrapoliert. Dieser Schwankungsbereich 
deckt sich etwa mit den niedrigen Sedimentationsraten 
des Nachbar-Sites 661 zwischen 5.6 und 8 Mio. Jahren. 
D.4. SITE 661 
Die Zeiteinstufung der letzten 3.4 Mio. J. erfogte 
anhand der magnetostratigraphischen Daten von Tauxe et 
al. (1989XAbb. 24, Tab. 9). Die bisher verwendete 
Magnetostratigraphie fÃ¼ Site 661 (Tiedemann et al., 
1989) konnte durch "EinhÃ¤ngen der Olduvai-Ober- 
grenze (Kern 661B-4-1, 70 crn) und GaussIGilbert- 
Grenze (Kern 661 B-6-6, 130) aus der Bohrung 661B in 
die "Composite Depth" prgzisiert und ergznzt werden. 
Wie bei Site 659 erfolgte auch hier die genaue 
Tiefenkorrelation zwischen den Bohrungen 661A und B 
anhand der Kurven der magnetischen Suszeptibilitiit 
(Bloernendal et al., 1989). Zwischen den Grenzen der 
Magnetostratigraphie wurden die Alter linear interpoliert. 
Von wenigen Ausnahmen abgesehen, bestiitigen sich 
PalÃ¤omagneti und Biostratigraphie. Die Sedimentations- 
raten der letzten 3.4 Mio. J. variieren zwischen 1.3 und 
G LAU S~h@n~fi/huss^. 1 \ AD /7 psaucfoum4,7ia 
LAD Amaurohlhuswp. 
60 
FA0 C. rugosus FAD C. 'ou~us 
LAD 0. q ~ q u w ~ m ~ s  
ti I A T U S ? -Ã‘ . LAD A. fwÅ¸/su 
80 FAD A. ampWius 
FAD 5 ptiinus 
Abb. 24. AltersITiefen - Diagramm fÃ¼ Site 661, 
konstruiert nach den in Tab. 9. aufgelisteten Altern 
stratigraphischer Fixpunkte. 
Tabelle 9. Absolute Alter und Teufen von stratigraphi- 
schen Fixpunkten fÃ¼ Site 661 und resultierende Sedi- 
mentationsraten. Bio- und Magnetostratigraphische Daten 
nach Weaver et al. (19891, Chepstow-Lusty et al. (1989), 
Tauxe et al. (1989). 
SITE 661 
E r e i g n i s  Teufe A l t e r  Sed.- Rate 
(m) (Mal (cm/1008 J .  
LAD P. lacunosa 5 . 3 0  - 8 . 5 0  0 . 4 6  
Brunhes/Matuyama 10 .50  - 12 .70  0 .73  
Top J a r a m l l l o  14 .80  0 . 9 1  
Base Jaraml 1 10 16 .00  0 . 9 0  
LAD C .  mac in ty re l  22 .68  - 24 .10  1 . 4 5  
Top Olduuai (6616) 27.70 1 .642  
LAD D. b romier l  2 8 . 9 8 - 3 0 . 1 0  1 . 8 2 8  
BASE D. t r i r a d l a t u s  31.20 - 32.10 2 .029  
acme 
LAD G. mlocenica 33 .35  - 36 .35  2 . 2 0  
LAD D. oentarad la tus  35.75 - 37.25 2 .405  LAD D .  sÃœrculu 37 .25  - 38 .75  2.412 
Matuyama/Gauss 38.65 2 .48  
LAD D. tamal ls  42 .98  - 44 .80  2 .674  
LAD G. a l t l s p l r a  43 .48  - 46 .40  2 . 9 0  
LAD 5 .  semlnulina 46.48 - 49.40 3 . 0 0  
Gauss/Gl l b e r t  (6610) 55 .40  3 . 4 0  
LAD Sphenol l thus spp. 54 .70  - 55 .60  3 .45  
LAD R. pseudombi l i ca  56 .20  - 57 .70  3 . 5 6  
LAD Amaurollthus spp. 57 .80  - 59 .20  3 . 7 0  
FA0 C .  rugosus 6 8 . 9 0  - 7 8 . 8 0  4 . 6 8  
FAD C.  acutus 70 .80  - 73 .15  5 . 0 8  
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LAD 0 .  quinqueramus 72.35 - 73 .15  5 . 6 0  
LAD A. ampl l f i cus  73.15 - 75 .75  5 . 6 0  
FAD A. ampl l f i cus  75.75 - 77 .25  5 . 9 0  
FAD A. prlmus 77.25 - 81.15 6 . 5 0  
FAD. 0 .  quinqueramus 81.85 - 8 2 . 2 5  8 . 2 0  
1 . 6  
1 . 7  
1 . 8  
1 . 3  
1 . 8  
1 . 2  
( 0 . 8 )  
(bei  Annahme 
e ines  H ia tus )  
0 . 5  (1.251 
8 . 2  
1.8 cm/1000 Jahre (Tab. 9). 
Wie im AltersITiefen-Diagramm (Abb. 24) gezeigt, 
wurden fÃ¼ die Zeitintervalle 3.4 - 4.6, 4.6 - 5.6 und 5.6 - 
8.2 Mio. J.v.h. jeweils konstante Sedimentationsraten 
interpoliert nach nannofossil-Altern von Wewer et al. 
(1989) (Tab. 9). Ein markanter Umschlag in der 
Sedimentationsrate erscheint wie bei Sites 659 und 660 
vor etwa 4.6 Mio. J. Analog zu Sites 657, 659 und 660 
wiire auch bei Site 661 ein Hiatus von 5.0 - 5.6 
Mio. J.v.h. denkbar (Abb. 24) und zwar zwischen dem 
FAD von C acufu~ (5.0 Mio. J . )  und den LAD'S von 
D. qu~hquera~nu.~ und A. amphY'1'cus (5.6 Mio. J.). Das 
jÃ¼ngst Miozin zeichnet sich, wie bei den Sites 659 und 
660, wieder durch ZuÃŸers geringe Sedimentationsraten 
von < 0.5 cm 11000 J. aus. 

("Alterungsprozess"). Die Differenz der 6^C-Werte 
im NADW zwischen der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch 
See (etwa 1.4 - 1.5 0loo) und Site 659 (etwa 0.9 oIoo) 
betrÃ¤g z.B. heute nach Kroopnick (1985) und Zahn 
et al. (1987) etwa 0.5 - 0.6 oloO und spiegelt damit 
nach Kroopnick (1985) eine Sauerstoffxehrung von 
80 - 110 pmollkg wieder. Nach Kroopnick (1985) 
entspricht niimlich eine Ã„nderun im 6^C von 1 "Ioo 
einer 02-Zehrung von 135 pmol 02/kg, nach Lyle et 
al. (1988) etwa 208 pmollkg. GrÃ¶ÃŸe Unterschiede, 
7..B. wÃ¤hren des Glazials, deuten demnach auf eine 
reduzierte Tiefenzirkulation (Curry und Lohmann, 
1983; Broecker et al., 1988b). 
Dem Bodenwasser an Site 658 wird zusÃ¤tzlich 
infolge der gan/.jÃ¤hri hohen Ã¶rtliche ProduktivitÃ¤ 
im OberflÃ¤chenwasser stÃ¤ndi ^ C-reiche, organische 
Biomasse in grÃ¶ÃŸer Umfang zugefÃ¼hrt so daÃ 
Variationen im Kolilenstoff-Flux die b^C- Werte im 
Bodenwasser mit beeinflussen kÃ¶nnen nach 
Sarnthein et al. (1988) bis zu einem AusmaÃ von 0.3 
- 0.45 % unter Hoch- produktion~~onen. 
Ein Anstieg des CO2-Gehaltes im Bodenwasser, 
verursacht durch Oxidation von 12C-reicher organischer 
Substanz, fÃ¼hr zu erhÃ¶hte AlkalinitÃ¤ und somit zur 
KarbonatlÃ¶sun (Berger, 1967; Berger und Keir, 1984; 
Broecker und Peng, 1982). Zum anderen kÃ¶nne Varia- 
tionen in  den Karbonatakkumulationsraten auch auf 
Wechsel in der primÃ¤re KalkschalenproduktivitÃ¤ w 
rÃ¼ckgefÃ¼h werden (Berger, 1967). Die KarbonatlÃ¶sun 
dominiert jedoch im Schwankungsbereich und unterhalb 
der Lysokline die VerÃ¤nderlichkei der CaC03-Konzen- 
tration (Berger, 1978; Morse und Berner, 1972; Broecker 
und Takahashi, 1978). Die heutige Lysokline liegt im 
Ã¤quatoriale E-Atlantik bei etwa 4200 m und fallt nach 
Berger (1978) mit der Grenze zwischen NADW und 
AABW-NADW-Mischwasser 7.usammen. Schwankungen 
in den Kalkakkumulationraten bei Sites 659, 660 und 
661 in  Wassertiefen von 3070 - 4328 m (Tab. 2) geben 
daher Hinweise auf die Tiefenlage der Lysokline und 
somit auf die TiefenwasserdurchlÃ¼ftun im NE-Atlantik 
und andere wassermassenspezifische Veriinderungen. 
Obwohl Site 658 deutlich oberhalb des Schwankungs- 
bereiches der generellen Lysokline liegt, kann der hohe 
Kohlenstoff-Fluss an Site 658 auch zu Ã¶rtlic erhÃ¶hte 
KarbonatlÃ¶sun fÃ¼hren Nach Berger und Keir (1984) 
bestimmt hier das Ã¶rtlich VerhÃ¤ltni zwischen Corg- und 
CaC03-Flux die KarbonatlÃ¶sung Ein Mol Corg pro Mol 
CaC03 hÃ¤tt nach Broecker und Peng (1982) das 
Potential einer vollstÃ¤ndige KarbonatlÃ¶sun (sonstige 
biochemische Pro/.esse unberÃ¼cksichtigt) 
3. WÃ¤hren sich der vertikale Stoff-Fluss im heutigen 
Ozean mit Sinkstoffallen direkt messen lÃ¤ÃŸ stehen fÃ¼ 
die Bestimmung der PaliioproduktivitÃ¤ als Anzeiger fÃ¼ 
den NZhrstoffreichtum im OberflÃ¤chenwasse nur in- 
direkte Methoden VerfÃ¼gung Als wesentliche Infor- 
mationstrÃ¤ge haben sich die organischen Kohlenstoff- 
und Biogenopalgehalte in den Sedimenten (z.B. Leinen, 
1979; Lyle et al., 1988; Bohrmann, 1988) sowie die 
6^C-Gehalte in den Karbonatschalen von planktischen 
Foraminiferen bewÃ¤hr (Ganssen und Sarnthein, 1983; 
Sarnthein und Winn, 1990). 
Nach MÃ¼lle und Suess (1979), Stein (1986b) und 
Sarnthein et al. (1987, 1988) kann die PalÃ¤oproduktivitÃ 
aus Corg-Akkumulationsraten berechnet werden. FÃ¼ das 
Untersuchungsgebiet berechnete Tiedemann (1986) aus 
rezenten Corg-Akkumulationsraten die rÃ¤umlich Ver- 
Ã¤nderun der ProduktivitÃ¤ nach der Formel von 
Sarnthein et al. (1987). Die Verteilungsmuster der aus 
Sedimenten errechneten Planktonproduktion stimmten 
mit der gemessenen PrimÃ¤rproduktio des Phytoplank- 
tons gut Ã¼berein Daher wird in Kapitel F.4. die 
Export-PalÃ¤oproduktivitÃ nach einem inzwischen ver- 
feinerten Ansatz von Sarnthein und Winn (1990) 
berechnet. 
Nach Broecker und Peng (1982) ist die Biogenopal- 
kon7,entration i n  den Sedimenten proportional 7,ur Opal- 
fluxrate allerdings wohl nicht linear (Schrader, 1972). 
Sedimentfallenexperimente (Cobler und Dymond, 1980; 
Honjo et al., 1982; Gersonde und Wefer, 1987) zeigen, 
daÃ ein Anteil der Opalpartikel in der WassersÃ¤ule ein 
viel grÃ¶ÃŸer jedoch an der SedimentoberflÃ¤ch und in 
den obersten Zentimetern der Sedimente aufgelÃ¶s wird. 
Nach einem Modell von Broecker und Peng (1982) 
nimmt die Erhaltung im Sediment bei steigender 
Opal-Flussrate zu, da die AuflÃ¶sun von Opal im 
untersÃ¤ttigte Porenwasser zu einer hÃ¶here Si02- 
Porenwasserkonzentration fÃ¼hrt wodurch die Erhal- 
tungschance der verbleibenden Partikel wesentlich ver- 
bessert wird. Der Kontrast /.wischen hohem und niedri- 
gem Opalflux verstÃ¤rk sich somit in den Opalgehalten 
der Sedimente noch deutlich. Vor allem die Extremwerte 
der Opal-Akkumulationsraten sind daher ein Abbild der 
PrimÃ¤rproduktion 
Die Verteilung der 6^C-VerhÃ¤ltniss im Ober- 
flÃ¤chenwasse wird wie im Meer generell, hauptsÃ¤chlic 
durch den NÃ¤hrstoffgehal und die Photosynthese, aber 
auch durch den CO2-Austausch mit der AtmosphÃ¤re 
kontrolliert (Zahn, 1990 in Druck). Durch Fraktionierung 
bei der Photosynthese entzieht das Phytoplankton dem 
OberflÃ¤chenwasse bevorzugt ^C. GegenÃ¼be dem mitt- 
leren 613C Wert des OberflÃ¤chenwasser im Ozean von 
etwa l Oloo ist das Phytoplankton um etwa -20 Oloo 
leichter. Werden alle NÃ¤hrstoff durch PrimÃ¤rproduktio 
verbraucht, hat das SCO, im OberflÃ¤chenwasse etwa 
10 % seines gelÃ¶ste anorganischen Kohlenstoffs an den 
Tiefenexport von Biomasse verloren. Die damit verbun- 
dene Anreicherung von ^C im OberflÃ¤chenwasse 
entsprÃ¤ch heute einem 6^C von etwa +2 OloO (Curry et 
al., 1988). Da der GroÃŸtei der organischen Substanz (ca. 
90 %) jedoch in der ozeanischen Deckschicht wieder 
remineralisiert wird, kommt es in nÃ¤hrstoffreiche 
Gebieten durch UmwÃ¤lzun des OberflÃ¤chenwasser 
sogar zu einer besonderen 12C-Anreicherung. Hohe 
b^C-Gehalte in den Schalen der planktischen Foramini- 
feren, die oberhalb der Thermokline leben, so wie 
G ruberund G. saccuL'ferwÃ¤re somit ein guter Hinweis 
fÃ¼ Nzhrstoffarmut, und umgekehrt (0.1 OloO 61% 
entsprechen etwa 0.1 pmol PO4; Broecker und Peng, 
1982). 
Die Zufuhr von terrigenem organischem Kohlenstoff 
und Biogenopal geben im Ã¼brige auch Hinweise auf das 
Landklima (Stein und Littke, im Druck; Pokras und Mix, 
4. Die Haupt-SignaltrÃ¤ge fÃ¼ die kontinentale Kli- 
maentwicklung in NW-Afrika sind die aeolische und die 
fluviatile siliziklastische Sedimentfraktion irn Ã¤quatoria 
len Ostatlantik. 
Die Unterscheidung der fluviatilen und Ã¤olische 
Transportmedien bei Site 658 und 659 nach einem 
KorngrÃ¶ÃŸen-Sortierungsind von Koopmann ( 1  981 1. 
Kooprnann eichte an Sediment-OberflÃ¤chenprobe aus 
dem Ã¤quatoriale Ostatlantik eine empirische Beziehung 
zwischen staubtransportiertem siliziklastischem Siltanteil 
> 6 pm und dessen ModalkorngrÃ¶Ã (Abb. 25a-C, 
"Koopmann-Index"). Die Beziehung stÃ¼tz sich auf die 
Tatsache, daÃ die KorngrÃ¶ÃŸenverteilu eines Aerosols 
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Abb. 25. Korrelation zwischen siliziklastischern Silt- 
anteil > 6 prn (%) und seiner ModaikorngroÃŸ nach 
Koopmann (1981). (a) Site 658 von 1.5 - 3.6 Mio. J., 
(b) Site 658 von 0 - 0.73 Mio. J., (C) Site 659 von 
0 - 4.5 Mio. J. 
Probengruppe I : gut sortierte Proben. typisch lÃ¼ 
windtransportierte Sedimentlracht 
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Meeresgrund 
Grenzlinien fÃ¼ SediGraph - MeÃŸwert nach Stein 
(1984, geÃ¤ndert) 
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Terrigenous silt > 6 pm (of terrigenous sediment) 
mit zunehmender Transportweite undloder abnehmender 
WindstÃ¤rk auf der Flugbahn beim gravitativen Ausfall 
einheitlich feiner wird (Jaenicke und SchÃ¼tz 1978) und 
somit die GrÃ¶Ã der Siltfraktion > 6 pm und ihre 
ModalkorngrÃ¶Ã einer gemeinsamen unimodalen Sor- 
tierung unterliegen (Wolter, 1981). Reine Staubsedi- 
mente fallen daher in  das Feld I gut sortierter Sedimente 
(Abb. 25a-C). Proben im Sedimentationsbereich von 
FlÃ¼sse sind hingegen durch einen relativen 
FeinkornÃ¼berschu charakterisiert (Probengruppe 11). Ein 
relativ erhÃ¶hte Siltanteil (Probengruppe 111) kÃ¶nnt 
hingegen auf ein Ã¶rtliche Auswaschen von Feinmaterial 
durch BodenstrÃ¶m hinweisen. 
Die Abgrenzung der Probengruppe I basiert auf 
KorngrÃ¶ÃŸenanalyse die Koopmann (1981) mit einem 
Coulter-Counter durchfÃ¼hrte FÃ¼ SedigrapIrMeÃŸwert 
wurden die Grendinien durch Stein (1984) korrigiert 
(Abb. 25a-C). Die Grenze zwischen Gruppe I und I1 ist 
nicht als eine umfassende Trennlinie zwischen Sedimen- 
ten fluviatilen und Ã¤olische Ursprungs zu sehen, da 
natÃ¼rlic auch Sedimente der Gruppe I1 noch zu einem 
guten Teil aus Ã¤olische Material bestehen kÃ¶nnen 
Proben der Gruppe I hingegen werden als reine 
Staubsedimente betrachtet, da bereits geringe fluviatile 
Beimengungen einen FeinkornÃ¼berschu erzeugen und 
daher solche Sedimentproben in die Probengruppe I1 
verlagern. Der "Koopmann-Index" hat sich in zahlrei- 
chen Arbeiten als ein empfindlicher Anzeiger fÃ¼ 
FluÃŸfrach i n  ozeanischen Sedimenten bewÃ¤hr (Koop- 
mann, 1981; Stein, 1984; Sirocko, 1985, 1989; Knaack, 
1990). 
Die Abb. 25a und b zeigen, daÃ vor allem die 
pliozÃ¤ne Sedimente des kÃ¼stennahe Site 658 zu einem 
groÃŸe Teil durch FluÃŸfrach geprÃ¤g sind (Gruppe I I ) ,  
wÃ¤hren in der Brunhes Chron nur wenige Proben auf 
FluÃŸeintra hinweisen. Vereinzelt finden sich bei Site 
658 auch Hinweise auf Auswaschung von Feinmaterial 
(Gruppe 111). Ein RÃ¼ckschlu auf die ursprÃ¼nglich Art 
des terrigenen Sedimenteintrags ist dann nicht mehr 
mÃ¶glich Bei Site 659, dessen terrigene Sediment~.ufuhr 
durch seine Position auf dem hÃ¶chste Punkt des Kap 
Vercle-Plateaus a priori im wesentlichen auf Windstaub 
aus NW-Afrika beschrÃ¤nk ist, fallen die Proben tat- 
sÃ¤chlic fast ausschlieÃŸlic in das "Koopmannsche 
Windstaubfeld I" (Abb. 2%). Nur 8 von 170 Proben 
zeigen einen deutlichen relativen FeinkornÃ¼berschu 
b7.w. ein Siltdefizit. Diese unerwarteten 8 Proben 
kÃ¶nnte einerseits auf methodische Probleme bei der 
Feststellung des Modalwerts zurÃ¼ckgehen zum anderen 
kÃ¶nnt man sich auch weitreichenden Suspensionstrans- 
port von FluÃŸfrach in extrem humiden Klimaperioden 
vorstellen. KorngrÃ¶ÃŸenanalys an der siliziklastischen 
Fraktion von Sites 660 und 661 stehen noch aus. 
Aufgrund ihrer KÃ¼stenfern werden die siliziklastischen 
Sedimentanteile hier ebenfalls generell auf Staubzufuhr 
~,urÃ¼ckgefÃ¼hr 
FluÃŸeintra wird als ein Hinweis auf zumindest etwas 
erhÃ¶ht Regenfalle im Einzugsgebiet gewertet und somit 
als primitiver Anzeiger fÃ¼ humides Klima. Variationen 
i n  den Staubakkumulationsraten dokumentieren hingegen 
den Grad der kontinentalen AriditÃ¤ (Prospero, 1985; Rea 
et al., 1985; Prospero und Nees, 1986; Pye, 1987; Hovan 
et al., 1989). Die StaubLufuhr wird bei steigender 
NiederschlagshÃ¤ufigkei durch frÃ¼hzeitige Auswaschen 
von Staubpartikeln aus der AtmosphÃ¤r reduziert (Brazel, 
1986). Bei einer stÃ¤rke ausgebildeten Vegetationsdecke 
wÃ¤hren feuchter Klimaphasen werden weniger StÃ¤ub in 
den Quellgebieten der StÃ¤ub aufgewirbelt (Hooghiem- 
stra et al., 1986; Kukla et al., 1988). WÃ¤hren 
ausgeprÃ¤gte DÃ¼rrephase im Sahel zwischen 1950 und 
1986 beobachteten Middleton (1985, 1989) und Prospero 
und Nees (1984) hingegen eine deutliche Zunahme in der 
HÃ¤ufigkei von StaubausbrÃ¼chen Wichtig sind dabei vor 
allem die Niederschlagswerte der jeweils drei vorange- 
henden Jahre (Bertrand et al., 1979; Middleton, 1989). 
So beobachtete Middleton (1989) unterhalb des Zen- 
trums des AEJ bei Nouakchott (Mauretanien, Ca. 18-N) 
eine Zunahme in der HÃ¤ufigkei von StaubausbrÃ¼che 
pro Jahr um das vierfache bei einer mittleren Abnahme 
in  den NiederschlÃ¤ge von 100 auf 40 mm/Jahr in den 
jeweils drei vorhergehenden Jahren. Dies entspricht 
Niederschlagsvariationen, wie sie heute auch typisch fÃ¼ 
die Sahelzone sind. Hohe Staubakkumulationsraten im 
Ã¤quatoriale Ostatlantik sind daher charakteristisch fÃ¼ 
ein ausgeprÃ¤g arides oder wechselfeuchtes Klima in der 
Sahara und Sahelzone. Die VerfÃ¼gbarkei von Staubma- 
terial bedarf nÃ¤mlic immer wiederkehrender chemischer 
Verwitterung, also zugeschalteter Humid-Phasen in den 
Quellgebieten der StÃ¤ube Eine beginnende Aridifi- 
zierung im Staubaufnahmegebiet kann jedoch auch durch 
einen markanten Wechsel in der Tonmineralzusammen- 
setzung angezeigt sein, wie z.B. durch Umwandlung von 
Kaolinit in Montrnorillonit als Folge einer abgeschwÃ¤ch 
ten hydrolytischen Verwitterung (Jacobs und Hays, 
1972; Chamley et al., 1977; Laurain und Meyer, 1979). 
Nach Singer (1984) und Chamley (1989) wÃ¤r die 
Bildung von Montmorillonit typisch fÃ¼ semiarides 
Klima mit strengen saisonalen GegensÃ¤tze zwischen 
humid und sehr trocken (Jahresnieder-schlÃ¤g von 50 - 
130 cm/Jahr), also heute charakteristisch fÃ¼ die Rinder 
der Sahara. 
5. Hinweise auf die Ouellpebiete der StÃ¤ube die 
Staub-Flugbahnen und das transportierende Windvster~ 
oder auf die FiuÃŸeinzues~ebiet geben die Mineralogie 
der Staub- und FluÃŸfracht insbesondere die Tonmineral- 
zusammensetzung in den Sedimenten des Ã¤quatoriale 
Ostatlantiks (Abb. 26). Der terrigene Windstaub aus der 
Nordsahara und dem Atlasgebirge zeichnet sich im 
Vergleich zu den weiter sÃ¼dliche Aufnahmegebieten 
durch hÃ¶her Gehalte an Karbonat, Dolomit, Illit, 
Chlorit, Palygorskit und FeldspÃ¤te aus und kennzeich- 
net die NE-Passatfracht. In den Quellgebieten der 
African Easterly Jet- und der winterlichen NE- 
Abb. 26. Verteilungsmuster von terrigenen Sedimentkomponenten in  den OberflÃ¤chensedimente des Ã¤quatoriale 
NE-Atlantiks (aus Sarnthein et al. 1982). 
A. Verbreitung der terrigenen Siltanteile > 6 um (Nach Koopmann, 1981) geben Hinweis auf die Windgeschwindig- 
Reiten des AEJ (sichelfÃ¶rmige Verlauf) und des NE-Passats (Perlenschnur). 
B. KorngrÃ¶ÃŸenpopulati mit einem Modalwert von 24 um (vgl. Histogramm, Abb. 16) in der terrigenen Siltfraktion 
> 6 um zeichnet die Staubtrajektorie des AEJ nach (Sarnthein et al., 1981.). 
C. Quarzgehalte der terrigenen Sedimentfraktion bilden ebenfalls den Staubtransport durch den AEJ ab (Kolla et al., 
1979). 
D. ChloritIKaolinit VerhÃ¤ltni (nach Lange, 1981) in OberflÃ¤chensedimente zeigt die relative Abnahme des Chlorits 
vom Ã„quato in Richtung Norden und spiegelt die groÃŸrÃ¤umi Verteilung dieser Tonminerale auf dem 
afrikanischen Kontinent wider. 
Passatstaube, der SÃ¼dsahar und Sahelzone, dominieren hen OberfliichenwÃ¤sser des Ã¤quatoriale Ostatlantiks 
hohe Anteile an Farbquarzen und Kaolinit (Biscaye, weisen Ã¼bereinstimmen auf einen hohen Montmoril- 
1965; Windom, 1975; Johnson, 1979; Kolla et al., 1979; loniteintrag aus der Zentralsahara zwischen 22 und 28'N 
Koopmann, 198 1 ; Lange, 1982; Sarnthein et al., 1982; hin. 
SchÃ¼t und Sebert, 1987). Untersuchungen an Staub- 
fangen von paquet et al. (1984) Ã¼be S Ã œ ~ - H ~ ~ ~ ~  und Vor allem die VerhÃ¤ltniss von l l l i t  zu Kaolinit (IIK) 
~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ f t  und von ~ h ~ i ~ ~  et al. (1975) aus kÃ¼stenna und von Chlorit zu Kaolinit (CIK) haben sich fÃ¼ die 
Gewinnung von Proxydaten Ã¼be die Herkunft und das 
Transportmedium des Staubes als aussagekrÃ¤fti erwie- 
sen (Abb. 26), (Diester-Haass und Chamley, 1978; 
Chamley und d'Argoud, 1979; Lange, 1982; Sarnthein et 
al., 1982; Stein, 1984; Stein und Sarnthein, 1984). 
6. Die IntensitÃ¤ und genauer die Geschwindigkeit der 
atmosphzrischen Zirkulation lzÃŸ sich aus der KorngrÃ¶ 
ÃŸenverteilun der silixiklastischen Silt- und Tonfraktion 
in den Sedimenten des Ã¤quatoriale Ostatlantiks ableiten 
(Abb. 26) (Parkin und Shackleton, 1973; Sarnthein et al., 
1981; Rea und Janacek, 1982; Rea et al., 1985; Stein, 
1986a). Methodische Voraussetzung dafÃ¼ sind vor allem 
die klare Kenntnis der Staubflugbahnen, ihre LÃ¤ng Ã¼be 
dem Meer und die AbschÃ¤tzun der Mzchtigkeit des 
staubtransportierenden Luftpakets. 
7. Die sommerliche PaiÃ¤obreitenlag der Innertropi- 
sehen Konverpen7,7,one, mit der die Staubtrajektorie des 
African Easterly Jets eng verknÃ¼pf ist (Abb. 5) 
(Sarnthein und Koopmann, 1980; TetAaff und Peters, 
1986; Sarnthein et al., 1981), kann aus der Nord- 
SÃ¼d-Variatio der Staubfluxraten auf dem E-Atlantik 
zwischen Ca. 5-N und 25-N abgeleitet werden. Die Sites 
657 und 659 - 661 bilden dafÃ¼ ein geeignetes 
Nord-SÃ¼d-Profi vor der KÃ¼st NW-Afrikas mit klar 
definierten Staubsedimenten im spzten Neogen (Abb. 1). 
Da Site 659 heute unter dem Zentrum des AEJ- 
Staubeintrages liegt, wÃ¼rd eine Breitenverlagerung des 
AEJ-Staubeintrages und somit der ITCZ entweder weiter 
nÃ¶rdlic oder sÃ¼dlic von Site 659 zu hÃ¶here Staubflux- 
raten fÃ¼hre mÃ¼ssen eine Vorgabe, die mit dem 
Probenmaterial der vorliegenden Arbeit zu testen ist (vgl. 
Kap. F.3.3, Abb. 46). 
F. KLIMAANZEIGER VON 
DEN SITES 658 - 661 : 
BEFUNDE 
Die zeitliche AuflÃ¶sun und die Probendichte auf die 
sich die folgenden Befunde der Klima-Proxy-Daten von 
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Tabelle 10. Zeitliche AuflÃ¶sun und mittlere Pro- 
benabstÃ¤nd der untersuchten Klima-Proxy-Daten von 
ODP-Sites 658 - 661. 
F.1. SAUERSTOFFISOTOPEN 
F. 1 . 1 .  Kenntnisstand und Fragen 
Seit den bahnbrechenden Arbeiten von Emiliani 
(1955), Shackleton und Opdyke (1973) und Shackleton 
(1977) zur Rekonstruktion von Warm- und Kalt7.eitabfol- 
gen anhand von benthischen und planktischen Sauerstof- 
fisotopenkurven wurde der Kenntnisstand der globalen 
Klimastratigraphie durch zahlreiche 0-Isotopenkurven 
im Detail bis etwa 2.7 Mio. J.v.h. erweitert (u.a. Imbrie 
et al., 1984; Ruddiman et al., 1989; Raymo et al., 1989; 
Shackleton et al., 1990). Damit sind heute Verlauf und 
Ursachen der Klimaschwankungen fÃ¼ diesen Zeitraum 
bereits in vielen Einzelheiten bekannt. Nach Unter- 
suchungen von Ruddiman et al. (1989), Raymo et al. 
(1989) und Shackleton et al. (1990) dominieren die 
zyklischen VerÃ¤nderunge der Erdschiefe (4 1 ka) die 
dramatischen Klimawechsel im spÃ¤te PliozÃ¤ und 
frÃ¼he PleistozÃ¤n WÃ¤hren der Brunhes Chron vollzieht 
sich dann ein Wechsel zum dominanten 100 ka Zyklus 
(Imbrie et al., 1984). FÃ¼ das mittlere und Ã¤lter PliozÃ¤ 
ist hingegen im Detail nur wenig bekannt uber die 
globalen VerÃ¤nderunge der 6180-Bilanz von Eisvolu- 
men und Klima. Von besonderem Interesse fÃ¼ die 
vorliegende Studie sind daher die klimatischen Ver- 
Ã¤nderunge im PlioxÃ¤n die Variationen im polaren 
Eishaushalt, im speziellen das Einsetzen der Nordhemis- 
phÃ¤renvereisun im mittleren PliozÃ¤n die damit verbun- 
denen eustatischen Meeresspiegelschwankungen und 
mÃ¶glich VerÃ¤nderunge in der Tiefenwassertemperatur 
bei Ca. 3000 m im Ã¤quatoriale Ostatlantik (Site 659). 
Erste klare Hinweise auf das Einsetzen der 
NordhemisphÃ¤renvereisun zwischen 3.2 und 2.4 Mio. 
J.v.h. geben hier die 0-Isotopenkurven von Site 665 
zurÃ¼c bis 3.0 Mio. J. (Curry und Miller, 1989), von Site 
552 zurÃ¼c bis 3.5 Mio. J. (Shackleton und Hall, 1984), 
Site 606 bis 4.0 Mio. J. (Keigwin, 1986), Site 572 bis 
4.5 Mio. J. (Prell, 1985), Sites 5171518 bis 4.5 Mio. J. 
(Hodell et al., 1985; Probenabstand Ca. 45 ka) und Site 
625 zurÃ¼c bis 5.3 Mio. J. (Joyce et al., 1990). Nur 
wenige dieser 6^O-Kurven stÃ¼tze sich auf eine 
fundierte "Composite Depth" und kÃ¶nne die Ã¼bliche 
Profilverluste an den Kerngrenzen ausschlieÃŸen So ist 
z.B. bei Site 552 aufgrund von solchen Sedimentver- 
lusten die zeitliche Einstufung der 6180-Fluktuationen 
zwischen 2.5 und 3 Mio. J.v.h. ungewiÃŸ Nur die 
Kurven von Site 552 und 625 erreichen zwischen 2.7 
und 4.5 Mio. J.v.h. auch uber lÃ¤nger ZeitrÃ¤um hinweg 
die nÃ¶tig z,eitliche AuflÃ¶sun von weniger als 5000 
Jahren, um sicher zu gehen, daÃ die einzelnen Oszilla- 
tionen einigermaÃŸe richtig erfaÃŸ sind. Die hochauflÃ¶ 
sende planktische 6180-Kurve von ODP-Site 625 aus 
dem Golf von Mexiko (Joyce et al., 1990) ist allerdings 
von lokalen TemperaturlSalininitÃ¤tsschwankunge stark 
Ã¼berprÃ¤ und Ãœberliefer daher nur eingeschrÃ¤nk Hin- 
weise auf die globalen KlimaverÃ¤nderungen So kÃ¶nne 
z.B. die von Raymo et al.0989) definierten 6180- 
Stadien 116 - 105 in der Isotopenkurve von Site 625 
nicht mehr identifiziert werden. 
Die 6180-Kurven von Site 658 und 659 registrieren 
nunmehr die globalen plioxÃ¤ne Klimaschwankungen 
insgesamt mit neuartig groÃŸe zeitlichem Detail 
(Tab. 10) zurÃ¼c bis etwa 4.5 Mio. J.v.h. und dokumen- 
tieren das erste Einsetzen der NordhemisphÃ¤renvereisun 
vor etwa 3.1 Mio. J., also etwas frÃ¼he als bisher 
angenommen. DarÃ¼be hinaus ermÃ¶gliche die hohen 
Sedimentationsraten von bis zu 22 cml1000 J. auf Site 
658 eine wesentlich detailliertere AuflÃ¶sun kurzfristiger 
Klimaschwankungen. Selbst in der bereits relativ gut 
untersuchten Brunhes Chron zeigen die 6180- 
Os~.illationen von Site 658 im Vergleich zu den bisher 
vorhandenen Isotopenkurven wichtige zusÃ¤tzlich Struk- 
turen. Die Ergebnisse dieser Sauerstoffisotopen- 
Stratigraphie fÃ¼ die letzten 4.5 Mio. J. von Sites 658 
und 659 sind in  den Tabellen 6, 7, A-1, B-1 und in  
Abb. 20a, b zusammengefaÃŸt 
F.1.2. Ergebnisse - Hinweise auf die Klima- 
geschichte im PliozÃ¤ 
Die Klimageschichte des Plio/,Ã¤n liefert anhand der 
benthischen und planktischen 0-Isotopenkurven von 
Sites 658 und 659 ein nahezu lÃ¼ckenlose Isotopenprofil 
von 4.5 - 1.56 Mio. J .v.~. ,  das sich in 5 grÃ¶ÃŸe 
Zeitintervalle untergliedert (Abb. 20b): 
Das Intervall V von 4.5 - 3.78 Mio. Jahre (nur bei 
Site 659) yeichnet sich im Vergleich zu den jÃ¼ngere 
Intervallen durch relativ leichte benthische 61x0-Werte 
mit besonders geringer Variationsbreite aus (Abb. 20b). 
Mit wenigen Ausnahmen vor 4.34, 4.23, 4.07 und 3.98 
Mio. J. liegen die Amplituden unter 0.5 OIoo. 
Eine zyklische Abfolge von Isotopenstadien ist nicht 
erkennbar. Im Mittel werden die 6^O-Werte von 4.5 bis 
3.78 Mio. J.v.h. (Stadium 157) um etwa 0.4 OIoo 
geringer. Diesen Trend spiegelt auch die planktische 
0-Isotopenkurve von G. .vaccuhÂ¥fe wieder, wo die 
Amplituden etwa 0.75 0/00 erreichen. Interessanterweise 
zeigt auch die zeitlich schwiicher auflÃ¶send Isotopen- 
kurve von G. saccu///er bei Site 572 aus dem Ã¤quatoria 
len Ostpa/.ifik (Prell, 1985) eine mittlere Abnahme im 
5IRO-Niveau um etwa 0 . 3 ~ I o o  zwischen 4.5 und 
3.67 Mio. J.v.h. 
Das Intervall IV von 3.78 bis etwa 3.1 Mio. Jahre 
gliedert sich an den Sites 658 und 659 in eine Serie von 
kur~.fristigen, zyklischen 6^O-Fluktuationen mit mittle- 
ren AbstÃ¤nde von 50 ka (Abb. 20b). An Site 659 
steigen die benthischen Amplituden bis auf 1 oloO 
(Stadium 15511 56), wÃ¤hren das Planktonsignal keine 
kurzfristige Zunahme im Isotopenhub der Einzeloszilla- 
tionen zeigt. Die planktischen 61x0-Fluktuationen zwi- 
schen 3.78 und 3.55 Mio. J.v.h. verlaufen teils parallel, 
teils entgegengesetzt zur Benthoskurve. Abweichend von 
dem ansonst im Mittel recht einheitlichem Isotopenni- 
veau bei Plankton und Benthos zeichnet sich in der 
Benthoskurve von Site 659 zwischen 3.55 und 
3.43 Mio. J . v .~ . ,  d.h. von Stadium 148 - 142, kurzfristig 
eine deutliche Vertiefung der Kaltstadien ab. Dieser 
Bereich ist bei Site 658 zu lÃ¼ckenhaf Ã¼ irgendwelche 
Aussagen dokumentiert. Die benthischen Amplituden 
erreichen hier im Intervall IV hÃ¶chsten 0.65 oIoo. Die 
Dominanz des Ca. 50 ka Zyklus setzt sich bis zum Ende 
des PliozÃ¤n in den benthischen 0-Isotopenkurven fort. 
Das Isotopenintervall I11 von Ca. 3.1 - 2.4 Mio. J.v.h. 
enthiilt den groÃŸe Umschwung von gleichmÃ¤ÃŸ leich- 
ten (d.h. auch warmen) Werten im unteren und mittleren 
PliozÃ¤ zu durchschnittlich hÃ¶heren d.h. kÃ¤ltere 0- 
Isotopenwerten und zugleich grÃ¶ÃŸer kurzfristig starken 
Fluktuationen im oberen PliozÃ¤ (Abb. 20b). Dieser 
Klimaumschwung setzt bei Site 658 vor etwa 3.1 Mio. J. 
mit dem dort genau aufgelÃ¶ste Stadium 130 ein, 
erscheint aber in der Plankton- und Benthoskurve von 
Site 659 erst 100 ka spÃ¤ter vor 3.0 Mio. Jahren. Dies ist 
vermutlich auf geringere ZeitauflÃ¶sun im Stadium 130 
zurÃ¼ckzufÃ¼hre Bis 2.4 Mio. J.v.h. (Stadium 100) zeigen 
die 6180-Benthoskurven von Site 658 und 659 
Ã¼bereinstimmen eine fast kontinuierlich fortschreitende 
Vertiefung der Kaltstadien um l oIo0. Zugleich vertiefen 
sich die Kaltstadien in der Planktonkurve von Site 659 
allerdings nur um 0.5 oloO. Die Amplituden der Einzel- 
zyklen steigen in diesem Zeitraum in den Benthoskurven 
auf Ã¼be 1.5 oloO an, in der Planktonkurve von Site 659 
nur bis 0.8 OloO. Dieses Phgnomen beobachtete schon 
Keigwin (1986) an einer planktischen und benthischen 
Isotopenkurve von Site 606 aus dem Nordatlantik. 
Zwischen 3.1 und 2.4 Mio. J.v.h. erreichen die plankti- 
sehen Einzelzyklen dort ebenfalls nur etwa den halben 
Isotopenhub des Benthossignals. Das mittlere 6180- 
Niveau der Warmgipfel bei Plankton wie Benthos senkt 
sich bei den Sites 658 und 659 im Vergleich zum 
vorangehenden Intervall nur um etwa 0.3 - 0.5 oIo0 ab, 
also deutlich weniger als das Niveau der Kaltstadien. 
Die benthischen 0-Isotopenkurven zeigen im Inter- 
vall I1 (2.4 - 1.9 Mio. J.v.h.1 die tiefsten KÃ¤ltestadie und 
die grÃ¶ÃŸt IsotopenhÃ¼b des Plio72ns (Abb. 20b). Bei 
Site 659 bilden die Isotopenstadien 100, 98, 96, 82 und 
78 die markantesten KÃ¤ltetÃ¤le Dieser Befund stimmt 
mit den Ergebnissen von Site 607 (Raymo et al., 1989; 
Abb. 20b) und Site 552 (Shackleton und Hall. 1984) 
Ã¼berein Abweichend zeigt die Benthoskurve der Uvi- 
genha Gruppe an Site 658 ein schwÃ¤chere Stadium 96 
und dafÃ¼ ein stÃ¤rke ausgebildetes Stadium 94 analog zu 
den Ergebnissen von Curry und Miller (1989) von Site 
665 aus dem iiquatorialen Nordatlantik. An Site 659 
erreichen die extremen Kaltstadien 100 und 96 Amplitu- 
den bis zu 1.49 oloO, an Site 658 die Stadien 100 und 98 
Amplituden sogar bis zu 1.83 Oloo. Vergleichsweise 
zeigen die 6180-Kurven von den Sites 607 (Raymo et 
al., 1989), 572 (Prell et al., 19851, 552, 665 (Curry und 
Miller, 1989) und 606 (Keigwin, 1986) in den Kaltsta- 
dien 100 - 96 nur viel geringere Amplituden zwischen 
1.0 und 1.3 oIoo. Mit nahezu konstanten Absolut-Werten 
von etwa 3.9 0 1 ~ ~  stimmten damals die extremen 
KÃ¤ltetÃ¤l in den Isotopenkurven von C wue//e~vforffbei 
Site 658 und 659 etwa Ã¼berein Dieser Betrag liegt nur 
mehr um rund 0.5 oloO unter den Werten der extremen 
Kaltzeiten der quartÃ¤re Eiszeiten (ca. 4.4 oIoo). Die 
KÃ¤ltetiile zwischen 2.28 und 2.05 Mio. J.v.h. (Stadium 
94 - 80) zeigen bei Site 659 wie bei den Ã¼brige Sites 
einheitlich schwache Amplituden, etwa um 0.6 oloO 
leichter als die extremen Maxima unmittelbar vorange- 
hend. Leider ist dieses Zeitintervall bei Site 658 noch 
unvollstÃ¤ndi dokumentiert. 
Mit dem Beginn des Zeitintervalls I (etwa 1.9 - 
1.56 Mio. J.v.h.) ist in den Benthoskurven von Site 658 
und 659, nach einem auffÃ¤llige Warmmaximum bei 
Stadium 75, eine deutliche Absenkung der Warmgipfel 
um etwa 0.5 Oloo (Site 658) und 0.2 oloO 6180 (Site 659) 
bis zum Ende des PliozÃ¤n zu beobachten (Abb. 20b). 
Die benthischen 6lW-Amplituden schwankten damals 
um 1 Oloo. Die 0-Isotopenzyklen der Planktonkurve 
(G. hffata) bei Site 658 erreichten im Intervall I deutlich 
hÃ¶her Amplituden von 1.45 OloO und zeigten von 1.9 - 
1.6 Mio. J .v .~. ,  im Gegensatz zur Benthoskurve, kaum 
einen Trend zu hÃ¶here Isotopenwerten. 
Das spÃ¤t PleistozÃ¤ von 1560 bis vor etwa 730 ka 
ist bei Site 658 wegen eines Hiatus (vgl. Kapitel D.1.) 
nicht dokumentiert. Die benthische 0-Isotopenkurve .van 
1560 - 800 ka W r t s r )  deutet bei Site 659 auf keine 
weitere Zunahme der mittleren 6'80-Werte (Abb. 20b). 
Vielleicht auch wegen der noch groben ZeitauflÃ¶sun 
(etwa 15 000 Jahre Probenabstand) betragen die Ampli- 
tuden der 6180-Oszillationen nur 0.5 bis 1 Â¡Lo Nur das 
Isotopenstadium 31 vor 980 ka erreicht einen singulÃ¤re 
Hub von 1.4 o/OO. Im Vergleich zum pliozÃ¤ne Isoto- 
penintervall I1 (2.4 - 1.9 Mio. J.v.h.1 und zum folgenden 
Abschnitt sind die Amplituden hier somit eher gering. 
3;- O - I W r v e n  winkhtl 11nd - 
es Chron. zeigen bei den Sites 658 und 659 den 
allgemein bekannten (u.a., Imbrie et al., 1984) Kurven- 
verlauf mit einem dominanten 100 ka Zyklus und 
sÃ¤gexahnartige Fluktuationen wghrend der Eisaufbau- 
phasen (Abb. 20a). 
Bei Site 659 beginnen die letzten 730 ka in  der 
benthischen 6180-Kurve mit einer allmÃ¤hliche Vertie- 
fung der isotopisch schweren KÃ¤lte-Maxim von Sta- 
dium 20 bis Stadium 12 (vor 420 ka) um etwa 0.5 Oloo. 
Von Stadium 19 bis Stadium 5.5 verstÃ¤rke sich 
umgekehrt auch die benthischen 618-Minima allmÃ¤hlic 
um bis zu 0.7 oloO. Dies ist auch in der Planktonkurve 
von Site 659 zu beobachten, wÃ¤hren dort die KÃ¤lte 
Maxima, mit Ausnahme von Stadium 2, ein recht 
einheitliches Niveau zeigen. Zusammenfassend resultiert 
daraus bei Site 659 ein Anstieg in den Amplituden der 
Ein~el~.yklen von etwa 1.2 OlÃ£ bei Stadium 20119 auf 
2.1 o/OO bei Stadium 615. Unklar ist allerdings, welcher 
Anteil dieser Entwicklung vielleicht rein auf un- 
zureichende Probendichte noch zurÃ¼ckgeht weil die 
Sedimentationsraten 5 cm/1000 J. kaum Ã¼berschreiten 
Der Umschwung vom vorherrschenden 40 ka Zyklus 
des AltquartÃ¤r zum dominierenden 100 ka Zyklus im 
mittleren QuartÃ¤r vollzieht sich bei Site 659 zwischen 
0.8 und 0.6 Mio. J.v.h. Dieser Umschwung stimmt 
zeitmÃ¤ÃŸ recht gut mit den Ergebnissen von Imbrie 
(1985) und Ruddiman et al. (1989) Ã¼berein Imbrie 
beobachtete an 0-Isotopenkurven der Brunhes Chron 
eine Verdoppelung in  der Amplitude des 100 ka Zyklus 
von der frÃ¼he bis in die spÃ¤t Brunhes Chron. 
Ruddiman et al. (1989) wiederum beobachteten an einer 
benthischen 0-Isotopenkurve aus dem Nordatlantik (Site 
607) den Wechsel vom 41 ka Zyklus zum dominanten 
100 ka Zyklus zwischen 0.7 und 0.6 Mio. Jahren v.h. 
GegenÃ¼be bisherigen 6180-Kurven der Brunhes 
Epoche zeigen die hochauflÃ¶sende Kurven vom Site 
658 (Abb. 20a) bei mittleren Sedimentationsraten von 
15 cm/1000 J. und ProbenabstÃ¤nde von 1600 - 500 J. 
(Tab. 10) nach Sarnthein und Tiedemann (1989, 1990) 
abweichende und interessante zusÃ¤tzlich Strukturen, 
die im Folgenden nochmals kurz zusammengefaÃŸ 
werden. 
Die 0-Isotopenkurven der Brunhes Chron zeigen, im 
Gegensatz zu Site 659, keine langfristige VerÃ¤nderun 
im Klimasignal (Abb. 2021). Die benthische 0-Isotopen- 
kurve zeichnet sich im Vergleich zur Planktonkurve 
durch einen allgemein ruhigeren Kurvenverlauf aus. Die 
6180-Werte von C wue//e~v/o~fi und G. inffata zeigen 
die gleiche Schwankungsbreite von maximal 2.4 o/OO 
zwischen Kalt- und Warmzeit wÃ¤hren der letzten 
730 ka. Die benthischen Isotopenminima erreichen 
wÃ¤hren der Warmstadien ein bemerkenswert einheit- 
liches Niveau (mit Ausnahme des etwas "kÃ¼hleren 
Stadium 131, einheitlicher als in den anderen bekannten 
0-Isotopenkurven (Prell et al. 1986; Sarnthein et al, 
1984; Ruddiman et al., 1989; Shackleton und Hall, 
1989). Selbst Stadium 7 und 15 erreichen bei Site 658 
kurzfristig ein holozÃ¤ne Niveau. In der Planktonkurve 
weisen hingegen nur die Intergla/,ial-Stadien 1, 5, 9 und 
11 extrem niedrige 6180-Werte auf. Extreme Maxima in 
der Benthoskurve bilden die Glazialstadien 10, 12 und 
16, in der Planktonkurve 8, 10 und 12. Stadium 2 ist im 
Vergleich zum SPECMAP-Stack (Abb. 20a) weniger 
extrem ausgebildet. 
Die maximalen Glazial/Interglazial- Amplituden in 
der Planktonkurve schwanken bei Site 658 von 1.1 
(Stadium 14/13) - 2.4 oIo0 (Stadium 1019). Das Benthos- 
signal erreicht IsotopenhÃ¼b von 1.4 (Stadium 14/13) - 
2.35 Oloo (Stadium 1211 11, BetrÃ¤ge welche die allgemein 
angenommenen 1.0 - 1.9 oloO um rund 0.4 oloO 
Ã¼berschreite (Tab. 11 ). Dieser Befund weist darauf hin, 
daÃ ein guter Teil des tatsÃ¤chliche Isotopensignals von 
Kernen mit geringeren Sedimentationsraten ( < 5cml 
1000 J.) nicht erfaÃŸ oder durch Bioturbation weg- 
gedÃ¤mpf wird. 
Signifikante Abweichungen zwischen dem Verlauf 
der benthischen und der planktischen 0-Isotopenkurven 
bei Site 658 erscheinen an den Eiszeit-Terminationen I, 
11, V und VI, sowie am Stadien-Ãœbergan von Stadium 
Maximale Glazialllnterglazial 6" O-Amplituden in900 Mittlere 
Kern Seegebiet zwischen den Stadien Sedimentationsrate Referenz 
2 1  615 8ff 1019 12/11 14/13 16/15 (cm11000 J.) 
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Thierstein et al. (1977) 
Morley und Hays (1981) 
Shackleton und Hall (1990) 
Ninkovich und Shackleton (1975) 
V2S-238 Ã„quat W-Pazilik 1.1 1.4 1.1 1.35 1.45 0.8 1.3 5.0 Shackleton und Obdyke (1976) 
Die Werte der Glazialllnterglazial - Amplituden von den Kernen Site 502. V22-17 und V28-238 wurden an planktischen 0 - Isotopenkurven gemessen. 
Alle anderen Werte stammen aus benthischen 0 - Isotopenkurven. Die planktischen 0 - Isotopenkurven stammen aus tropischen Seegebieten, in 
denen langfristige TemperaturÃ¤nderunge eher vernachlÃ¤ssigba gering sind. Fettgedruckte Werte zeigen Maxima. 
Tabelle 11. Maximale 6180-Amplituden von Glazial/InterglaziaI-Zyklen der letzten 630 ka, gemessen an 
Sedimentkernen aus dem Atlantik und Pazifik - ein Vergleich. 
13/12 und im glazialen Substadium 8.4 (Abb. 20a). In 
der Planktonkurve startet und endet z.B. die Termination 
I etwa 2500 Jahre spgter als in der Benthoskurve. An der 
Termination 11 ereignet sich der grÃ¶ÃŸ Amplitu- 
densprung in der Planktonkurve ebenfalls etwa 1400 
Jahre spÃ¤ter An der Termination V wird hingegen der 
volle Glazial/Interglazial Hub in der Planktonkurve 
bereits 16 500 Jahre eher erreicht. Der Ãœbergan von 
Stadium 13 zu Stadium 12 erscheint in der Plankton- 
kurve rund 5500 Jahre eher. Das glaziale Maximum 8.4 
ist in der Planktonkurve wesentlich extremer ausgebildet 
als beim Benthos. Diese Abweichungen werden mangels 
anderer ErklÃ¤runge auf lokale Temperatur-und Salini- 
tÃ¤tsschwankunge im Oberflachenwasser zurÃ¼ckgefuhrt 
auch auf die Tatsache, daÃ das Site aus dem Bereich 
einer extrem starken Auftriebszelle stammt (siehe Kapitel 
F.4.). 
Eine signifikannte Zunahme in der Amplitude des 
100 ka Zyklus wÃ¤hren der frÃ¼he Brunhes Chron von 
0.75 bis etwa 0.4 Mio. J.v.h. (Imbrie, 1985; Ruddiman et 
al., 1986) ist bei Site 658 nicht zu beobachten. Bereits an 
den frÃ¼he Eiszeit-Terminationen V1 und V werden 
vielmehr Amplituden von 2.1 o/Ã£ erreicht (Tab. 11, 
Abb. 20a), die ungefiihr jener bei Termination I 
entsprechen. 
Ãœbe die bekannten Milankovitch-Zyklen hinaus 
zeigen die 0-Isotopenkurven jedoch auch zahlreiche, 
signifikante, wesentlich kÃ¼rzer Schwankungen, die sich 
innerhalb von nur wenigen 1000 Jahren vollziehen, wie 
z.B. die AllerÃ¶d/JÃ¼nge Dryas Oszillation und die 
Dansgaard-Oeschger Zyklen in Stadium 3 (Broecker et 
al., 1990). Die hochauflÃ¶sende 0-Isotopenkurven von 
Site 658 offenbaren erstmals auch an den Ã¤ltere 
Eiszeit-Terminationen II-V1 JÃ¼nger Dryas-artige Kli- 
marÃ¼ckschlÃ¤ (Abb. 27a-f). Nach Sarnthein und Tiede- 
mann (1990) kann in der benthischen 0-Isotopenkurve 
von Site 658 die Termination IA (Duplessy et al., 1981) 
aufgrund einer weiteren Unterbrechung der Abschmelz- 
phase in Termination IN und IA2 unterteilt werden (Abb. 
27a). Analog wurden die Ã¤ltere Terminationen II-VI 
anhand der Benthoskurven in zwei oder drei Enteisungs- 
phasen untergliedert, jeweils getrennt durch JÃ¼nger 
Dryas-artige KlimarÃ¼ckschlÃ¤ (Abb. 27b-f). Um ein 
Abb. 27a-f. 6180-Kurven von G. iflfla/4 C. wueJferstorff 
und B. acuhfa und 613C-Kurven von C ~vuey7e~~torff 
Ã¼be die Ei~~eitterminationen I (a), I1 (b), 111 (C), IV (d), 
V (e) und V1 (f) bei Site 658, aufgetragen gegen die 
"Composite Depth" in Metern (aus Sarnthein und 
Tiedemann,  1990) .  Oberer  Balken: Haupt-  
abschmelzphasen unterteilt in A, B und C (C, nur 
Termination IV und VI). Zahlen markieren 0-Isoto- 
penstadien. Alter in Klammern (in 1000 Jahren) basieren 
auf stratigraphischer Korrelation von benthischen 6180- 
Stadien nach Imbrie et al. (1984) und Martinson et al. 
(1987). "JÃ¼nger Dryas-artige" KlimarÃ¼ckschlÃ¤ sind 
durch Pfeile markiert. Schraffierte 6^C-Minima kenn- 
zeichen Minima in der TiefwasserdurchlÃ¼ftun bei Site 
658. 
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nahezu lÃ¼ckenlose benthisches Isotopenprofil an den 
Terminationen IV und V zu erhalten, wurden dort 
ergÃ¤nzen zu C. wueflersforfi, deren GehÃ¤us strecken- 
weise fehlen, die Schalen der endobenthischen Art 
B acu/eafa fÃ¼ 6180-Werte herangezogen (Abb. 27d 
und e). Auch hier zeigen sich JÃ¼nger Dryas-artige 
KlimarÃ¼ckschlÃ¤g In der Planktonkurve sind die RÃ¼ck 
schlÃ¤g an den Terminationen 11-V besonders deutlich 
(Abb. 27b-e). An den Terminationen I und V1 ist 
hingegen die zeitliche AuflÃ¶sun der Planktonkurve fÃ¼ 
einen solchen Nachweis zu grob. In Tabelle 12 sind die 
wichtigsten Merkmale der Terminationen wie Zeitdauer 
und Isotopenhub zusammengefaÃŸt Demnach schwanken 
die Amplituden der JÃ¼ngere Dryas-artigen Kli- 
marÃ¼ckschlÃ¤ in den Terminationen I - V1 zwischen 0.3 
und 0.8 Olm 6^O. Die Dauer der Terminationen variert 
von 5800 - 29000 Jahre. Die Terminationen 11, 111 und 
V1 zÃ¤hle zu den schnellen Eiszeit-Terminationen, die 
1 B 11 A 1 
I A ,  
l i l ' l ' l ' l i l i l  
90 9 1 92 93 94 95 96 
Depth (c.d.1 in m 
Besondere neue Beobachtungen gelten fÃ¼ das kalte 
Substadium 13.2. Es ist bei Site 658 im Vergleich zu 
anderen hochauflÃ¶sende 0-Isotopenkurven (z.B. Ruddi- 
man et al., 1989; Shackleton und Hall, 1989) wesentlich 
stiirker ausgepriigt (Abb. 27b) und erreicht mit seiner 
Amplitude von 1.4 oloO ein deutlich vollglaziales Niveau 
sowohl bei der Plankton wie der Benthoskurve. Dieser 
Befund im frÃ¼he Stadium 13 kÃ¶nnt auf einen weiteren 
Eiszeit-Terminationsmechanismus hinweisen, Ã¤hnlic 
wie am Ende von Stadium 16 und 12 (Tiedemann und 
Sarnt hein, 1990). Die extrem schweren Isotopenwerte 
dieser Einzelprobe bei 520 000 J.v.h. wurden im Ã¼brige 
in 'der Benthoskurve durch eine Doppelbestimmung 
bestiitigt (Tab. A-l), so daÃ die groÃŸ Amplitude von 
Stadium 13.2 verstÃ¤rk glaubwÃ¼rdi ist. 
Terminationen I, IV und V zu den langsameren. 
Tabelle 12. Merkmale der Eiszeiterminationen I - V1 (aus Sarnthein und Tiedemann, 1990). 
Tmination Total 6180  Amplitude of Steps, Amplitude of Total Ã¼uratio of Termination, y- 
C wudfm- Amplitude Number o/oo 6 1 8 0  Selbacks, Duration, StepA Step B Step C 




event 8.02-7.53 1.06 
event 8.2-7.53 (152) 
IV 2.15 
V 2.20 
V1 1 .W 
"Younger Ã¼ryas-styl climatic setback with subsequent 613C minimum. 
"Youngex Ã¼ryas-styl climatic setback with a n t d e n t  613C minimum. 
^C ages corrected accofding to Bard et al. [19901. 
d b e d  on a planktonic 6180  record of Bard et al. [19891. 
eA shift comprising 55-80% of the total 6 1 8 0  amplitude 
F.l.3. Geschichte der Meeresspiegel- und - 
Temperaturschwankungen im PliozÃ¤ 
Die planktische 6180-Kurve von Site 659 eignet sich 
nach den Ãœberlegunge von Prentice und Matthews 
(1988; vgl. Kap. E) besser fÃ¼ eine l k h & & h n  von 
. , 
. . . .. Meer-qchw n im P l i o m  als 
die benthische 0-Isotopenkurve. Das kommt daher, weil 
die Temperaturschwankungen im OberflÃ¤chenwasse der 
Subtropen auÃŸerhal von Auftriebsgebieten im Vergleich 
zu jenen im Tiefenwasser als gering anzusehen seien und 
somit Veriinderungen im Plankton-Signal primÃ¤ den 
Auf-und Abbau polarer Eismassen dokumentierten. Tat- 
sÃ¤chlic zeigt die Planktonkurve der oberflÃ¤chennah 
lebenden G. .saccuhÂ¥fe (Ganssen, 1983) bei Site 659 
zwischen 3.0 und 2.2 Mio. J .v .~. ,  also wiihrend der 
vermutlichen Ausdehnung der nordpolaren Eisschilde, 
einen schwÃ¤chere langfristigen Gradienten von leich- 
teren 7.u schwereren h^O-Werten und geringere Ampli- 
tuden in den kaltzeitlichen Stadien als die Benthoskurve 
(Abb. 20b). Der um Ca. 0.5 oIo0 steilere Gradient und die 
um Ca. 1.2 olOo grÃ¶ÃŸer Amplituden in der Benthos- 
kurve werden daher auf Temperatur- und Salini- 
tÃ¤tsschwankunge im Tiefenwasser zurÃ¼ckgefÃ¼hr die 
bis etwa 5Â° erreichen. 
Nach Weaver und Raymo (1989) wiese die Zusam- 
mensetzung der planktischen Foraminiferenfauna, d.h. 
das Neuauftreten von /V. pachyderma (rechts) allerdings 
auch bei Site 659 auf eine AbkÃ¼hlun des OberflÃ¤chen 
Wassers seit etwa 2.4 Mio. J.v.h. hin. Denkbar wÃ¤re daÃ 
ab etwa 3.0 Mio. J.v.h. mit einem verstiirkten NE-Passat, 
vor allem wÃ¤hren der einzelnen Kaltstadien (vgl. Kap. 
F.3.1, ein intensivierter KÃ¼stenauftrie und Kanarenstrom 
eine zeitweilige Zufuhr von kiilteren (und niihrstoffrei- 
chen) AuftriebswÃ¤sser bis Site 659 begÃ¼nstigte Damit 
wÃ¤re grÃ¶ÃŸe planktische 6180-Amplituden zwischen 
Warm- und Kaltstadien zu erwarten. Andererseits errei- 
chen gerade zwischen 3.1 und 2.2 Mio. J.v.h. die 
planktischen Amplituden nur den halben Hub des 
Benthossignals. Relativ konstante Corg-Gehalte um 0.1 - 
0.3 % bei Site 659 (Stein et al., 1989) sprÃ¤che eher 
gegen eine laterale Zufuhr nÃ¤hrstoffreiche und kÃ¤ltere 
AuftriebswÃ¤sser Man kÃ¶nnt trotzdem annehmen, daÃ 
die N. pachyderma Gehiiuse unter UmstÃ¤nde mit dem 
Kanarenstrom eingedriftet sind und nicht notwendig von 
einer Ã¶rtliche Population stammen. 
Nimmt man also an, daÃ J_. die pliozÃ¤ne Variationen 
in der 6180-Kurve von G. saccuL'fer grÃ¶ÃŸtentei den 
"Eiseffekt" wiederspiegeln, das mittlere 6180-VerhÃ¤lt 
nis in den akkumulierten polaren Eismassen Ã¼be lÃ¤nger 
ZeitrÃ¤um konstant blieb und,& das holoz2ne Niveau 
des Meeresspiegels nach G. sacculifer an der Position 
von Site 659 einem 6180-Wert von -1.05 oloO entspricht 
(Kern V30-49; Mix und Ruddiman, 19851, so lassen sich 
folgende Aussagen Ã¼be die relativen MeeresspiegelÃ¤n 
derungen vor 4.5 - 2.2 Mio. J. machen (bei 0.11 oIo0 
6180 = 10 m, s. Kap. E: Ableitung von Proxydaten): 
Im FrÃ¼hpliozÃ¤ von 4.5 - 3.78 Mio. J.v.h. stieg 
demnach der Meeresspiegel im langfristigen Mittel um 
etwa 25 m an (Abb. 28a). Erst mit dem Aufbau grÃ¶ÃŸer 
Eismassen in der NordhemisphÃ¤r vor 3.0 - 2.6 Mio. J. 
sank der Meeresspiegel im Mittel dann deutlich ab, um 
knapp 50 m. Bei gleichzeitiger AbkÃ¼hlun des Ober- 
flÃ¤chenwassers wÃ¤r eine noch geringere Absenkung des 
Pliocene deep-water temperature fluctuations at Site 659, 3070 m water depth 
Pliocene sea level fluctuations: evidence from Sites 659 and 644 
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Abb. 28a-C. (a) Meeresspiegelschwankungen im Plio7An vor 2.2 - 4.5 Mio. J., berechnet anhand der 6^O-Kurve von 
G. .wxu//Â¥ferbe Site 659. (b) Meeresspiegelkurve nach Jansen und Skholm (1991) beruht auf 6^O-Messwerten von 
C wue//ersforfibei Site 644. Zugrunde liegt die Annahme, daÃ nur 6^O-Werte Ã¼be 4.4 Olm (heutiger Wert fÃ¼ -]'C 
kaltes Bodenwasser) Absenkungen im Meeresspiegel reflektieren. Nur Schwankungen unterhalb des heutigen 
Meeresspiegels (0 m) sind daher verlÃ¤ÃŸli (durchgezogene Linie). (C) PliozÃ¤n Tiefwassertemperaturschwankungen 
bei Site 659 vor 2.2 - 4.5 Mio. J., berechnet aus der 6180-Differenz zwischen C wue//erstorfr und G. saccuh7er 
Werten.. 
Meeresspiegels anzunehmen. 
Die kurzfristigen Warm- und Kaltzeiten von 4.5 - 2.2 
Mio. J.v.h. sind vielleicht mit Meeresspiegelschwan- 
Rungen von bis zu 50 - 70 m verbunden (Abb. 28a). Nur 
/.wischen 4.3 und 3.0 Mio. J.v.h. Ã¼berschreite die 
kurzfristigen Fluktuationen vereinzelt das Niveau des 
heutigen Meeresspiegels um etwa 20 - 30 m. Zugleich 
wurde /.wischen 4.5 - 3 Mio. J.v.h. der Meeresspiegel 
kurzfristig vermutlich um bis 60 m unter das heutige 
Niveau abgesenkt. Erst zwischen 2.6 und 2.3 Mio. J.v.h. 
traten extreme Meeresspiegel-TiefstÃ¤nde die etwa 90 - 
100 m unterhalb des heutigen Meeresspiegels lÃ¤ge in  
den Stadien 1 10, 108 und 100 auf (Abb. 28a). Diese 
Absenkung im Meeresspiegel entsprÃ¤ch etwa 213 des 
Eisvolumens von Stadium 2 vor etwa 20 000 Jahren. 
Zahlreiche andere Arbeiten verweisen auf eine Ã¤hn 
liche GrÃ¶ÃŸenordnu im Meeresspiegelanstieg im frÃ¼he 
Plio/iin (Lietz und Schmincke, 1975; Vail et al., 1977; 
Haq et al., 1987; Matthews, 1988), wobei das Niveau des 
heutigen Meeresspiegels jeweils um etwa 10 - 50 m 
Ã¼berschritte wurde. Starke Fluktuationen im 
Meeresspiegel kennzeichneten nach Jansen et al. (1990) 
und Jansen und Sjoholm (1991) bereits das Zeitintervall 
vor 4 - 3.1 Mio. J., wobei der Meeresspiegel das heutige 
Niveau oftmals um mindestens 60 - 80 m unterschritten 
haben soll, also etwas mehr als die vorliegenden 
hochauflÃ¶sende Daten anzeigen (Abb. 28a und b). Die 
Berechnungen von Jansen und Sjoholm (1991) basieren 
auf einer benthischen 6180-Kurve von Site 644 aus der 
Norwegischen See. Zugrunde liegt die explizite An- 
nahme, daÃ nur 6180-Werte von Ã¼be 4.4 Olm, das ist 
der heutige 6^O-Wert fÃ¼ - l0C  kalte Bodenwasser in der 
Norwegischen See, ein Anwachsen der polaren Eismas- 
sen reflektierten. Die resultierenden Fluktuationen im 
Meeresspiegel fÃ¼hre Jansen et al. ( 199 1 ) im wesent- 
lichen auf Schwankungen im sÃ¼dpolare Eisvolumen 
zurÃ¼c (vgl. Tab. 1.). 
Die deutliche oberpliozÃ¤n Absenkung des 
Meeresspiegels parallel zum verstÃ¤rkte Aufbau polarer 
Eismassen in der Nordhemisph2re wurde bisher in 
verschiedene Zeitabschnitte zwischen 3.2 und 2.4 Mio. 
J.v.h. eingestuft (Shackleton und Opdyke, 1973; Shackle- 
ton et al., 1984; Prell, 1984; Hodell et al., 1985; 
Keigwin, 1986; Curry und Miller; 1989; Raymo et al., 
1989; Sarnthein und Tiedemann, 1989). Die neueren 
Untersuchungen von Jansen und Sjoholm (1991) an 
eistransportiertem Schutt bei Site 664 aus der Norwegi- 
schen See weisen darauf hin,  daÃ die grÃ¶nlandische 
Eismassen bereits ab etwa 3 Mio. J.v.h. den Meeresspie- 
gel in der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See erreichten. 
Diese Annahme deckt sich in etwa mit dem Beginn einer 
Meeresspiegelabsenkung vor etwa 3 Mio. J., so wie er 
sich aus der planktischen 6180-Kurve bei Site 659 ergibt 
(Abb. 20b, 28a). Ein gleiches Alter fÃ¼ diese groÃŸ 
Wende be/.eugen auch die tropischen Plankton-61"- 
Kurven von Site 572 (2.93 Mio. J.; Prell, 1983, Site 625 
(3.1 Mio. J.; Joyce et al., 1990 ) und Site 709 (2.9 Mio. 
J.; Shackleton und Hall, 1990). Zusammenfassend wird 
also das Alter dieses Ereignisses vor Ca. 3 Mio. J. mehr 
und mehr bestÃ¤tigt 
Hinweise Ã¼be pliozÃ¤n Temoeraturschwankun~en i n  
ÃŸodenwasse bei Site 659 (3000 m Wassertiefe) geben 
die 6180-DifferenzbetrÃ¤g zwischen C. wuej/ersforfi'und 
G ~ ~ ~ ~ c c u h 7 e r  (Abb. 28c). Dabei wurde mnÃ¤chs angenom- 
men, daÃ die SalinitÃ¤ des Bodenwassers auch Ã¼be 
lingere Zeitriume hinweg nahezu konstant bliebe. 
Schwankungen in  der SalinitÃ¤ wÃ¤re allerdings gerade in  
den Kaltstadien aufgrund von VerÃ¤nderunge in der 
Tiefen~.irkulation des Ozeans sowie im VerhÃ¤ltni zwi- 
schen Evaporation und Niederschlag mÃ¶glic oder 
wahrscheinlich. 
Bei Site 659 schwankten demnach die Tiefwasser- 
Temperaturen vor 4.5 - 2.2 Mio. J. um bis /.U 5 T  
(Abb. 28c). Vergleichsweise wurden von Chappell und 
Shackleton (1986) und Duplessy et al. (1987) fÃ¼ die 
Gla-Å¸alIInterglazial-Zykle des spiten Pleistozins Tief- 
wasser-Temperaturschwankungen von nur 2 - 3 Â¡ 
errechnet. Nach einem physikalisch-ozeanographischen 
Modell von Mix und Pisias (1988) erforderte allerdings 
eine solche Temperaturabnahme wÃ¤hren der Kaltstadien 
eine verstÃ¤rkt thermohaline Zirkulation, die aber gerade 
in den Kaltstadien wohl schwÃ¤che war. 
I n  Abb. 28c ist von 4.5 - 2.2 Mio. J.v.h. kein 
langfristiger Trend von wÃ¤rmere zu kÃ¤ltere Tiefwasser- 
Temperaturen erkennen. Nach Prentice und Matthews 
(1 988) wÃ¤re hingegen die Tiefwasser-Temperaturen des 
Ozeans von 4 - 2 Mio. J.v.h. um etwa 2 - 3'C 
abgesunken, unter der stillschweigenden Annahme einer 
konstanten SalinitÃ¤ im Tiefenwasser. Bei Site 659 kÃ¤m 
es im frÃ¼he PliozÃ¤ nur kur~.fristig, von Ca. 3.9 - 3.65 
Mio. J.v.h. und von Ca. 3.43 - 3.4 Mio. J .v .~ . ,  zu einer 
grÃ¶ÃŸer Abnahme in  der Tiefenwasser-Temperatur um 
durchschnittlich etwa 3'C. Diese AbkÃ¼hlungsphase 
stÃ¼nde nach der Meeresspiegelkurve von Jansen und 
Sjoholm (1991) in einem direkten Zusammenhang mit 
einer Ausdehnung der polaren Eismassen in der SÃ¼dhe 
misphÃ¤r (Abb. 28b). Extreme Temperaturabnahmen von 
bis zu 5-C (eventuell auch zusitzlich eine Zunahme in 
der SalinitÃ¤t z,eigen sich dann auch in den pliozÃ¤ne 
Kaltstadien bei Site 659 vor Ca. 3.0, 2.4 und2.3 
Mio. Jahren, die von markanten 6^C-Minima begleitet 
werden. Ein regionaler Vergleich von 6^C-Werten im 
Atlantik fÃ¼ das Kaltstadium 100 vor 2.4 Mio. J. 
(s. Kapitel F.2.) deutet gerade auf eine reduzierte 
thermohaline Zirkulation im Atlantik hin, also eher auf 
weniger salzreiches Tiefenwasser im Kalt- als im 
Warmstadium. Die 6180-DifferenzbetrÃ¤g zwischen 
C. ivue//e~vtorfi und (2 saccuhfer gingen somit vor 3 - 
2.2 Mio. J. eher auf Tiefwasser-Temperaturschwan- 
kungen als auf Wechsel im Salzgehalt zurÃ¼ck 
F. 1.4. Bioturbation 
Die hohe zeitliche AuflÃ¶sun der Isotopenstratigra- 
phie bei Site 658 erlaubt unter anderem auch einige neue 
RÃ¼ckschlÃ¼s auf die Reichweite der Bioturbation. 
Die bioturbate Durchmischungstiefe am nord- 
westafrikanischen Kontinentalhang wird von Wetzet 
(1981) mit 5 - 20 cm angegeben. Die perlenschnurartig 
streuungsarmen MeÃŸwertabfolge in der Benthoskurve 
von C. ivue//en~torfi im Isotopenstadium I ,  5.5 und an 
Termination V zeigen deutlich, daÃ der EinfluÃ der 
Bioturbation Ã¼be enge stratigraphische Grenzen hinweg 
bei Sedimentationsraten von 15 cmI1000 Jahre und mehr 
kaum zu erkennen ist. Derart hohe Sedimentationsraten 
ermÃ¶glichte nach Wetzel (1981) eine echte stratigraphi- 
sche AuflÃ¶sun von etwa 300 - 500 Jahren. Mehrfachbe- 
stimmungen an Einzelproben aus ansonst ungestÃ¶rte 
Profilbereichen (Ruddiman, Sarnthein et al., 1988) 
zeigen allerdings in einigen Fiillen, daÃ innerhalb der 
Terminationen die MeÃŸwert bis zu 1.4 oloO voneinander 
abweichen kÃ¶nnen FÃ¼hr man die benthischen 6180- 
Maxima (4.05, 3.77 und 4.53 oloO) aus den Mehrfachbe- 
stimmungen bei 2.13 m, 17.10 m und 49.31 m Teufe auf 
Bioturbation zurÃ¼ck so mÃ¼ÃŸt theoretisch Exemplare 
mit vergleichbar hohen 6180-Werten bei Termination I 
(Abb. 27a) Ã¼be eine Distanz von l m, an Termination I1 
(Abb. 27b) Ã¼be eine Distanz von 0.7 m und an 
Termination IV (Abb. 27d) Ã¼be eine solche von 1.2 m 
heraufgewÃ¼hl worden sein. Diese weiten Strecken 
schlieÃŸe Bioturbation als Ursache fÃ¼ die Streuungs- 
maxima dieser Maxima eher aus. Die Kernphotos 
(Ruddiman, Sarnthein et al., 1988) geben hier auch 
keinen Hinweis auf irgendwelche tiefgreifenden 
Sedimentumlagerungen. Viel wahrscheinlicher erscheint 
hingegen, daÃ in diesen Streubereichen die 6180- 
Minima aus den Mehrfachbestimmungen ein Produkt der 
Bioturbation seien, da die Transportwege hier zu Hori- 
zonten im unmittelbar Hangendem, in den Warmstadien, 
mit vergleichbar geringen MeÃŸwerte wesentlich kÃ¼rze 
sind. Hinzu kommt, daÃ die Hiiufigkeit von C. wuel- 
le~storfi in Proben aus Warmstadien generell hÃ¶he ist 
(P. Weinhob,, mÃ¼ndl Mitt.) und somit als Quelle fÃ¼ 
einen abwÃ¤rt gerichteten WÃ¼hl-Transpor von Exem- 
plaren mit geringeren 5^O-Werten zur VerfÃ¼gun 
stÃ¼nde 
Weitere Hinweise auf diese Transportrichtung er- 
geben sich aus 613C-Werten, die zugleich mit den 
Mehrfachbestimmungen entstanden. Demnach kann das 
5180-Minimum an Termination V in der C. wueflerstorfi 
Kurve bei 62.80 m klar auf abwiirts gerichtete Bioturba- 
tion 7.urÃ¼ckgefÃ¼h werden, da auch der zugehÃ¶ri 
schwere 6^C-Wert eindeutig mit dem h^C-Maximum 
im hangendem Warmstaclium 9 korreliert ist (Abb. 27e). 
Der leichte 6^C-Wert von -0.23 oloO an Termination I1 
bei 17.10 m (Abb. 27b) wÃ¼rd sich hingegen wesentlich 
klarer in  die 613C-Kurve weiter im Liegenden einfÃ¼ge 
und das /.ugeh6rige 6180-Maximum als von unten nach 
oben verwÃ¼hl deuten. 
Prozesse der Setlimentumlagerung am Kontinental- 
hang sind /.umindest fÃ¼ die vorliegenden abweichenden 
Werte von C wue//e~~for// keine Ã¼berzeugend Er- 
klzrung, da nach Lutze (1980) der Lebensbereich von 
C. ~iwe//e~vforfi am nordwest-afrikanischen Kontinental- 
hang erst unterhalb von 1600 m Wassertiefe einsetzt und 
somit bei Site 658 in 2263 m Wassertiefe kaum 
Schalenmaterial von weiter hangaufwiirts zu erwarten ist. 

e Tiefenwasserventilation im Ostatlantik mrÃ¼c bis 4.5 
Mio. J. erweitern. Von besonderem Interesse ist dabei 
das Zeitintervall von 4.5 - 3.8 Mio. J .v .~. ,  das sich 
nach den 6180-Werten durch ein ausgesprochen 
einfÃ¶rmige Klima auszeichnete (vgl. Kap. F.l.2.). 
e Im weiteren ist wahrscheinlich die plio72ne Schlie- 
ÃŸun des Panamaseeweges von grundlegender Bedeu- 
tung (auch fÃ¼ die Klimaentwicklung NW-Afrikas; 
vgl. Kap. A.1.). Sie fÃ¼hrt nach Berechnungen mit 
einem ozeanischen Zirkulationsmodell (Maier-Reimer 
et al., 1990) letztendlich zu einer intensiveren 
Produktion von NADW und somit zu einer verbesser- 
ten TiefwasserdurchlÃ¼ftun (vgl. Kapitel A.l.), d.h. 
zu hÃ¶here 6^C-Werten. 
e Das AusmaÃ der 6^C-Fluktuationen im Bodenwas- 
ser bei Site 658 gibt einen wichtigen Hinweis Ã¼be 
den EinfluÃ von Hochproduktionsgebieten auf den 
globalen Tiefenexport von Biomasse in den tiefen 
07.ean. 
Â¥Vo besonderem Interesse sind schlieÃŸlic 3 nur 
wenige 100 Jahre anhaltende Unterbrechungen in der 
TiefenwasserdurchlÃ¼ftun im Nordatlantik, die unter 
anderem nach Fairbanks (1989) im Zusammenhang 
mit den Hauptab~chmel~phasen zum SchluÃ der 
letzten Eiszeit stehen. Anhand der zeitlich hochauflÃ¶ 
senden benthischen 613C-Kurven von Site 658 kann 
gezeigt werden, daÃ solche kurzfristigen Zusammen- 
brÃ¼ch in der Tiefenwasserventilation des N-Atlantiks 
ebenfalls die frÃ¼here Eisxeitterminationen des mitt- 
leren QuartÃ¤r begleiteten. 
F.2.2. Ergebnisse 
Die benthischen und planktischen Kohlenstoffisoto- 
penwerte von Site 658 und 659 fÃ¼ die letzten 4.5 Mio. J. 
sind in  Tabelle A-1, B-1 und in Abb. 20a und b 
zusammengefaÃŸt Bei einem Vergleich der 6^C-Kurven 
mit den 0-Isotopenkurven fillt auf, daÃ benthische und 
planktische b^C-Minima ab 3.1 Mio. J.v.~.,  also etwa 
ab dem ersten Einsetzen von Eiskappen in  der Nord- 
hemisphÃ¤r fÃ¼ Kaltstadien typisch sind. Eine Ausnahme 
bilden einige iuÃŸers kurzfristige Schwankungen und 
zeitliche Nacheileffekte der 6^C-Kurve wihrend der 
Brunhes Chron bei Site 658. Im frÃ¼he Plio7,Ã¤ 
hingegen, vor 4.5 - 3.1 Mio. J., schwanken die 
6^C-Werte teils parallel, teils entgegengesetzt zu den 
AusschlÃ¤ge der 6180-Kurven. Sites 658 und 659 zeigen 
dabei eine /.um Teil sehr unterschiedliche Entwicklung 
im AusmaÃ der planktischen und benthischen 6^C- 
Fluktuationen, was zum Teil auf die unterschiedlichen 
Sedimentationsraten und die zeitliche AuflÃ¶sun der 
Signale zurÃ¼ckgehe mag. 
Vom frÃ¼he PliozÃ¤ bis zum Besinn der Brunhes 
vor 4.5 - 0.73 Mio. J., schwankten die 613C- 
Gehalte im Bodenwasser an Site 659 nach C w d -  
/ersforfi mit wenigen Ausnahmen zwischen 0.1 und 
0.8 0 1 ~ ~  (Abb. 20b), also etwas enger als wÃ¤hren des 
letzten GlazialIInterglazial-Zyklus (-0.2 bis +1.2 ~ I Ã £ n  
Abb. 20a, b). WÃ¤hren des frÃ¼he PliozÃ¤ns zwischen 4.2 
und 4.1 Mio. Jahren wichen allerdings die 6^C-Werte 
des Bodenwassers von diesem Durchschnitt deutlich ab. 
Die 613C-Fluktuationen markierten damals mehrere 
extreme DurchlÃ¼ftungsminima die im Extremfall 
-0.5 oloO 6^C (= 75 pmol 02/kg, nach Shackleton, 
1987) erreichten und somit das endglaziale 613C-Niveau 
von 0.1 oloO vor 15 ka deutlich unterschritten. Die 
613C-Fluktuationen schwankten damals mit einer 
Periode von etwa 25 ka (4 Gipfel pro 100 000 Jahre). In 
diesen kurzen Fluktuationen wurden mit 1.2 oloO zu- 
gleich die grÃ¶ÃŸt 613C-Amplituden im PliozÃ¤ erreicht. 
Vergleichbar niedrige 6^C-Werte von -0.5 oloO sind 
ansonst bei Site 659 nur noch im mittleren PleistozÃ¤n in 
den Kaltstadien 12 und 20 zu beobachten. Ob jene 
frÃ¼hpliozÃ¤n Minima auf einen global hÃ¶here Transfer 
von Biomasse in die Tiefsee zurÃ¼ckzufÃ¼hr sind, oder 
auf lokale, wassermassenspezifische VerÃ¤nderunge an 
der Position von Site 659, kann nicht geklÃ¤r werden. FÃ¼ 
ihre Å¸berregional Einordnung existiert nÃ¤mlic zur Zeit 
keine weitere benthische 6^C-Kurve mit einer Ã¤hnlic 
hohen ZeitauflÃ¶sun im frÃ¼he PliozÃ¤n Legt man eine 
nur geringe stratigraphische Unscharfe fÃ¼ das Zeitinter- 
vall zwischen 4.2 und 4.1 Mio. J.v.h. zugrunde, so wÃ¤r 
der ausgeprÃ¤gt 25 ka Zyklus in den 613C-Fluktuationen 
bei Site 659 am ehesten auf PrÃ¤zessions-gesteuert 
Klimaelemente niederer Breiten zurÃ¼ckzufÃ¼hre also 
z.B. auf oszillierende Fluxraten von Corg in Ã„quatornÃ¤h 
Von 3.96 - 2.85 Mio. Jahren wurden die geringfÃ¼gi 
gen Kurzzeit-Fluktuationen im 6^C-VerhÃ¤ltni des 
Bodenwassers bei Site 659 von drei langfristigen 
seichten Schwingungen Ã¼berlagert die nur durch ein 
isoliertes markantes Minimum bei 3.7 Mio. J.v.h. im 
Stadium 155 unterbrochen sind. Der Beginn dieser 
Schwankungen zeichnet sich jeweils durch relativ leichte 
6^C-Werte und meist geringe Kurzzeit-Fluktuationen 
von nur < 0.2 - 0.4 OIoo aus. Gegen Ende der 
Schwingungen vor etwa 2.85 Mio. J. wachsen die 
kurzfristigen IsotopenhÃ¼b auf Ã¼be 0.6 oloO. Langfristig 
entwickeln sich die 6^C-VerhÃ¤ltniss bei Site 659 von 
3.1 - 2.85 Mio J. von hÃ¶here zu niederen Werten, was 
einer mittleren Abnahme im 02-Gehalt des Tiefenwas- 
sers von 80 pmollkg (nach Shackleton, 1987) entsprÃ¤che 
Dies gilt sowohl fÃ¼ die Zeit des ersten Einsetzens der 
NordhemisphÃ¤renvereisung wie im frÃ¼he Pleisto/.Ã¤n 
zwischen 1.0 und 0.8 Mio. J.v.h. Bei Site 607 war diese 
Entwicklung etwa zeitgleich mit einem weiteren Anstieg 
der glazialen 6180-Amplituden und ersten Hinweisen auf 
einen 100 ka Zyklus (Ruddiman et al., 1989b; nicht 
dargestellt in ~ b b .  20). 
Im oberen Plio/.in und fruhen Plei~to~iin erscheinen 
bei Site 659 ausgepriigte kurzfristige 6^C-Minima, die 
das Niveau des letzten Hochglazials vor 21.5 ka deutlich 
unterschritten, zuerst am StadienÃ¼bergan 1241123, spii- 
ter dann in den Stadien 120, 110, 100, 82, 80 und 
78 sowie in den meisten Kaltstadien zwischen 1.2 und 
0.8 Mio. J.v.h. Diese kurzen starken V3C-Fluktuationen 
im Bodenwasser vor Ca. 2.85 - 1.9 Mio. J. stimmen mit 
denen bei Site 607 (Raymo et al., 1989) in vielen 
Einzelheiten Ã¼berein in einigen auch nicht. Im Mittel 
sind die Werte bei Site 659 aber um 0.33 o/oo leichter 
(Abb. 20b). was auf eine hier bereits erhÃ¶ht An- 
reicherung von CO2 hinweist. 
Bei Site 658 schwankten die benthischen 6^C-Werte 
von 3.6 - 1.56 Mio. J.v.h. im Bodenwasser nach 
C ivue//e~sforfi sehr breit, insgesamt zwischen -1.1 und 
+ I  oIoo (Abb. 20b). Dabei wird das 613C-Niveau des 
letzten Hochglazials teilweise sehr deutlich um bis zu 
0.7 oloO unterschritten. Die mittleren &^C-Werte bei Site 
658 sind um 0.37 oloO geringer als bei Site 659 und um 
0.7 OIoo geringer als bei Site 607 (Raymo et al., 1989) 
(Abb. 20b), ein Ausdruck der ganzjÃ¤hrige Hochproduk- 
tionsxelle nahe Site 658. Hier sind besonders die 
kurzfristigen h^C-Minima im Vergleich zu den kÃ¼sten 
fernen Sites 659 und 607 wesentlich extremer ausgebil- 
det, z.B. im Stadium 136, 126, 110, 86, 72. 
Die plio/.iinen 6^C-Werte der oberfliichennahe 
lebenden planktischen Foraminifere G. .sacculif& sind 
erheblich schwerer als die des Benthos und schwanken 
an Site 659 zwischen 1.0 und 2.5 Â¡lO (Abb. 20b). Die 
kurzfristigen 613C-Fluktuationen des Plankton zeigen 
iihnlich wie das Benthos wiihrend des fruhen Plioziins 
allgemein geringere Amplituden (mit wenigen Ausnah- 
men deutlich < 0.5 oIo0) als im spiiten PliozÃ¤ (im Mittel 
> 0.5 oloO, trotz einer grÃ¶bere ZeitauflÃ¶sung Abb. 20b). 
Die Planktonkurve hat aber, im Gegensatz zur Benthos- 
kurve, kein Ã¼bergeordnete h^C-Minimum zwischen 4.2 
und 4.1 Mio. Jahren v.h. (Abb. 20b). Das Benthos- 
Minimum mÃ¼ÃŸ somit also auf reduzierte Lateraladvek- 
tion von Tiefenwasser zurÃ¼ckgehen Bei G. saccuhfer 
ergibt sich dann vor etwa 3.96 Mio. Jahren eine 
sprunghafte 613C-Abnahme um etwa 1 oloO. Anschlie- 
ÃŸend zwischen 3.8 und 3.14 Mio. J.v.h. werden die 
6^C-Fluktuationen wie in der Benthoskurve von zwei 
langfristigen Schwingungen mit einer Periode von etwa 
400 ka wieder Ãœberlagert Deren Amplituden sind in der 
Planktonkurve deutlich grÃ¶ÃŸ als beim Benthos. Von 
3.16 - 2.2 Mio. J.v.h. ist die planktische 613C-Kurve 
zum Teil schlecht dokumentiert. Auffallend sind zwei 
ausgepriigte 6^C-Minima. Sie kennzeichnen die Stadien 
124 und 122 vor Ca. 2.9 und 2.85 Mio. J. Ob die 
Schwankungen im 6^C-Wert des OberflÃ¤chenwasser 
bei Site 659 auf generelle Veriinderungen der Nihrstoff- 
gehalte im Ostatlantik zurÃ¼ckzufÃ¼hr sind oder auf 
verstiirkte Ã¶rtlich Zumischung niihrstoffreicher Auf- 
triebswiisser von Kap Blanc her, ist mangels einer 
planktischen 613C-Kurve von Site 658 nicht kliirbar. 
Die spiitplio~iinen 6^C-Fuktuationen der unter oder 
nahe der Sprungschicht lebenden planktischen Foramini- 
fere G. infkfa (Deuser et al., 1981) bei Site 659 
verlaufen sehr ihnlich wie die der benthischen Foramini- 
fere C. wue//ersforfl (Abb. 20b). Die h^C-Werte von 
G. h17afa sind dabei im Mittel um etwa 0.33 Â¡ly 
geringer. Zwischen Stadium 72 und 69 eilt eventuell das 
Benthossignal der Planktonkurve um wenige 1000 Jahre 
voraus. 
Wiihrend der Brunhes Chroq erreichen die benthi- 
schen 613C-Fluktuationen an Site 659 eine Schwan- 
kungsbreite von -0.6 bis 1.2 o/oo (i.V. zum PliozÃ¤ -0.2 
bis 0.95 oloO. Bei Site 658 ist im Quartiir hingegen keine 
Zunahme im Gesamthub der 6^C-Oszillationen zu 
beobachten (Abb. 20a). Sowohl bei Site 658 wie bei Site 
659 wird das 6^C-Minimum des letzten Hochglaz,ials 
wÃ¤hren der frÃ¼here Glazialstadien der Brunhes Chron 
oftmals deutlich unterschritten. An beiden Sites erreichen 
die benthischen und planktischen 6^C-Fuktuationen 
wiihrend der letzten 730 ka etwa gleich hohe Amplituden 
von bis zu 1.5 OloO. An Site 658 sind die planktischen 
und die benthischen &^C-Werte um durchschnittlich 
0.2 OIoo leichter als bei Site 659. 
Die C-Isotopenkurven der relativ tief lebenden (100 - 
200 m Wassertiefe) planktischen Foraminiferenart G. 
in/&fa (Deuser et al., 1981) verlaufen Ã¤hnlic wie die 
von C. wueHersforfi (Abb. 20a). Bei Site 659 eilt das 
Planktonsignal wÃ¤hren der letzten 0.8 Mio. Jahre 
Ã¼berwiegen dem Benthossignal hinterher (Abb. 20a). 
Dieses Nacheilen ist an den Eiszeitterminationen am 
deutlichsten und betrifft auch Site 658 (Abb. 20a) 
wiihrend der Terminationen I, 11, I11 und V. Ãœber 
raschend zeigen die Kurven von G. i/i//ata sowohl bei 
Site 658 wie Site 659 Ãœbereinstimmen ab etwa 270 ka 
fast durchgehend geringere 6^C-Werte als die der 
Benthoskurven. Das bedeutete, daÃ nahe der 
Sprungschicht mehr NÃ¤hrstoff remineralisiert waren als 
im Bodenwasser. Die Niihrstoffe in der oberen euphoti- 
schen Zone wÃ¼rde hingegen durch die Phytoplankton- 
bluten immer wieder verbraucht werden und kÃ¶nnte 
somit hier sogar theoretisch zu einer Anreicherung von 
13C fÃ¼hren 
Die b^C-Werte des Plankton und Benthos schwan- 
ken beim "offen-ozeanischen" Site 659 meist gegensin- 
nig zu den 6180-Werten, das heiÃŸt die geringeren 
b^C-Werte treten dort in den Kaltzeiten auf (Abb. 20a). 
Extreme b^C-Maxima sind in der Planktonkurve z.B. 
im Isotopenstadium 13 und in der Benthoskurve 
im Stadium 1, 11 und 13 zu beobachten. An Site 658 
(Abb. 20a) ist hingegen diese negative Korrelation 
zwischen 6^C- und 6180-Werten, insbesondere wih- 
rend der letzten 320 ka, weniger deutlich ausgeprÃ¤gt 
Dies ist wohl nur eine Folge der um eine GrÃ¶ÃŸenordnu 
besseren ZeitauflÃ¶sun bei diesem Site. Die eigentlich 
Schwankunnsbereich im 6 C-Wert 
- - - - - -  - - 
Position Wassertiele Zeitintervall des Bodenwassers in0 100 613 C-Wert P 100) in 
Kern Breite LÃ¤ng in m in Mio. J. von - bis absolut Stad. 100 Stad. 2 Stad. 2 - 100 Referenz 
2 
Site 552 56'03'N 23'1 3'W 201 1 1.6 - 2.7 0 -1.5 1.50 0.26 0.94 -0.68 Shackleton und Hall (1984) 
Site 607 41'00'N 32'58'W 3427 1.6 - 2.7 -0.15 - 1.33 1.48 -0.15 0.48 -0 63 Rayrno et al. (1989) 
Site 606 37'20'N 35'30'W 3007 1 9 - 2.7 0.14 - 1.33 1.19 0.19 0 . 3 5 ~  -0.16 Keigwin (1986) 
i t e  6 5  20e45'N 18'35'W 2263 1.6 - 2.7 ZJL! D !LI5 3.8.5 diese A r b a  
Site 659 18'04'N 21.02'W 3070 1.6 - 2.7 l,X 3ix! U Lmi diese Arbek 
Site 665 2'57'N 19'40'W 4746 2.0 - 2.7 -1.02 - 0.82 1.82 -1.02 - 0 . 1 8 ~  -0.84 Curry und Milter (1889) 
Site 518 29'58's 38'08'W 3944 2.2 - 2.7 ? (0.22 - 0.98 0.76 0.22)' - 0 . 4 3 ~  +0.65 Hodell et al. (1 985) 
Site 517 30'57's 38'02'W 2963 1.7 - 2.7 ? (0.42 - 1.08 0.66 0.45)' 0.27' +0.18 Hodell et al. ( 1985) 
Site 704 46'53's 7'25'E 2532 2.2 - 2.7 -1.10 - 1 .OO 2.10 - 0.5 bis -1.0 - 0 1 o3  -0.4 bis -0.9 Hodell und Ciesielski (1990) 
Site 677 1'12'N 83'44'W 3461 1.6 - 2.5 -1.46 - 0.16 1.62 -1.46 - 0 . 4 0 ~  - 1.06 Shackieton und Halt (1 989) 
V28-179 4'N 139'W 4509 1.6 - 2.7 -1.13 - 0.20 1.33 -1.13 - 0.40 ? -0.73 Shackleton und Hall ( 1984) 
I wenig verliBlich. da Pfobenabstand etwa 45 ka 
' ~ i l e  552 (Duplessy et  >I, 1988) 
^nach d 3  C- Vertailungsmuster. le tz tes glaziales Maximum (Duplessy et a l  ,1988) 
4 ~ e ~ n  EN066-26. 3%. 20.W. 4745 m Wassertiele (Curry et al., 1988) 
^Kern CHNl 15-92. 30-S. 39.W. 39341" WasSetliefe (Cuny Lohrnann. 1982) 
Kern  CHNI 15-88.31.S. 36'W. 2941 miCuiry Lohmann. 1982) 
Kern RCl3-120. 4'N. 107'W. 3750 rn Wasserlinie (Duplessy e l  a l .  1988) 
Tabelle 13. Schwankungsbreiten von 6^C-Werten der benthischen Foraminifere C wueffersfor/i'in dem Zeitintervall 
1.6 - 2.7 Mio. J. an unterschiedlichen Bohrlokationen und in  verschiedenen Wassermassen des Pazifiks und Atlantiks 
mit h^C-Werten von den glazialen HÃ¶hepunkte im Isotopenstadium 100 (2.4 Ma) und Stadium 2 (21.5 ka). 
markanten 6^C-Minima begleiten daher an Site 658 (bei 
Site 659 kaum erfaÃŸt vor allem die Eiszeitterminationen 
I-V1 (Abb. 27a-f), Sarnthein und Tiedemann, 1990) und 
sind wohl generell eine Folge von Schmel~.wasser- 
Ereignissen im N-Atlantik, besonders deutlich am Ende 
von Stadium 16, 14, 12, 10 und 6. 
F.2.3. Diskussion: Schwankungen in der 
Tiefenwasserventilation und -Zirkulation des 
N-Atlantiks 
Nach den benthischen 613C-Werten bei Site 658 und 
659 kam es im iiquatorialen NE-Atlantik kurzfristig 
bereits im PliozÃ¤n vor allem vor weniger als etwa 2.85 
Mio. J. 7.u erheblichen StÃ¶runge in  der Tiefenwasser- 
ventilation zwischen 2000 und 3000 m Wassertiefe, die 
das AusmaÃ der DurchlÃ¼ftungsminim wÃ¤hren der 
Vereisungs/.yklen im mittleren QuartÃ¤ teilweise deutlich 
Ã¼berschreiten Ein erster solcher Zusammenbruch in  der 
TiefenwasserdurchlÃ¼ftun zeigt sich bei Site 659 bereits 
/.wischen /.wischen 4.2 und 4.1 Mio. Jahren vor heute, zu 
einer Zeit, die nach den 0-Isotopenkurven von Site 659 
durch ein global sehr einfÃ¶rmige Klima gekennxeichnet 
ist. Nach Abelmann et al. (1990) sollte allerdings gerade 
damals die Antarktische Tiefenwasserbildung verstÃ¤rk 
eingesetzt haben. 
Als Folge der allmiihlichen SchlieÃŸun der Meeres- 
straÃŸ von Panama im Plio7,iin (Keller et al., 1989) wÃ¤r 
generell eine verbesserte TiefenwasserdurchlÃ¼ftun im 
Nordatlantik zu erwarten (Maier-Reimer et al., 1990; vgl. 
Kap. A.l.1. Nach einer ersten Kollision des Panama 
Inselbogens mit SÃ¼damerik vor etwa 7 - 10 Mio. J. 
(Sykes et al., 1982; Mann und Corrigari, 1990) soll sich 
der Seeweg nach Keigwin (1982) schlieÃŸlic vor etwa 3 
Mio. J., nach Keller et al. (1989) hingegen eher 
schrittweise vor Ca. 6.2, 4.2, 2.4 und 1.8 Mio. geschlos- 
sen haben. Die benthische 6^C-Kurve von Site 659 
zeigt jedoch wÃ¤hren der letzten 4.5 Mio. J. keinerlei 
derartig groÃŸe Sprung oder langfristigen Trend hin zu 
hÃ¶here 6lT-Werten, die auf eine generell verbesserte 
Tiefwasserventilation hinwiesen, eher im Gegenteil, eine 
reduzierte DurchlÃ¼ftun ab 3 Mio. J.v.h. Vermutlich 
vollzog sich also die fÃ¼ den Salztransport in  den 
Nordatlantik und die dortige Tiefenwasserbildung be- 
deutsame SchlieÃŸun der WasserstraÃŸ bereits im 
Wesentlichen wiihrend des spÃ¤te MiozÃ¤ns 
Im Folgenden werden nun die epibenthischen 61- 
Fluktuationen bei Sites 658 und 659 mit anderen 
epibenthischen 6^C-Kurven aus dem Atlantik und 
Pazifik (Tab. 13) fÃ¼ die frÃ¼he PliozÃ¤ne Eiszeiten und 
Zwischeneiszeiten vor 1.6 - 2.7 Mio. J. verglichen. 
Hieraus sollen sich neue Einblicke in die Ursachen der 
PalÃ¤o-Tiefwasserzirkulatio und des unterschiedlichen 
Transfers von Biomasse in den tiefen Ozean ergeben. 
Hohe Schwankungsbreiten im 6^C des Bodenwas- 
sers vor 2.7 - 1.6 Mio. J. kennzeichen Site 658 unterhalb 
der Hochproduktionszelle vor Kap Blanc und Sites 665 
und 677 unterhalb der Ã¤quatoriale Auftriebsgebiete 
(Tab. 13). Starke Variationen in der Tiefwas- 
serdurchlÃ¼ftun zeigen auch Sites 552 (56-N) und 607 
(41.N) aus dem Nordatlantik und Site 704 (47's) aus 
dem SW-Atlantik, mit der geringsten Entfernung zu den 
Bildungsgebieten von NADW und AABW. 
Im Nordatlantik und Zquatorialen Pazifik entsprachen 
die warmzeitlichen h^C-Maxima des Bodenwassers bei 
Site 659, 552, 607, 665, 677 und Kern V28-179 
zwischen 1.6 und 2.7 Mio. J.v.h. in etwa dem rezenten 
h^C-Niveau an diesen Positionen (Kroopnick, 1985). 
Sie weisen somit allesamt auf einen TiefenwasserkÃ¶rper 
dessen DurchlÃ¼ftungsgra und Nahrstoffgehalt mit dem 
heutigen 7.u vergleichen ist. Bei Site 658, das unterhalb 
der gan7.jiihrigen Hochproduktionszelle vor Kap Blanc 
liegt, lag das mittlere Niveau der pliozÃ¤ne h^C- 
Maxima sogar um etwa 0.3 oIo0 deutlich unter dem 
re7enten h^C-Wert (vgl. Abb. 20a und b). Im west- 
lichen SÃ¼datlanti Ãœberschritte hingegen die b^C- 
Maxima der Sites 517 (1.7 - 2.7 Mio. J.v.h.) und 518 
(2.2 - 2.7 Mio. J.v.h.) das heutige h^C-Niveau (Kroop- 
nick, 1985) um bis 7,u 0.5 ~ I o n  und deuten auf einen 
TiefenwasserkÃ¶rper der besser als heute durchlÃ¼fte war 
(Abb. 29). Auch im SE-Atlantik bei Site 704 lagen die 
6^C-Maxima vor 3.4 - 2.47 Mio. J. um Ca. 0.3 "In,, Ã¼be 
dem rezenten 6^C-Wert (Hodell und Ciesielski, 1990; 
Abb. 30). Vor 2.47 Mio. J. sanken sie jedoch auf das 
heutige 6'3C-Niveau ab. Heute liegen die Sites 552, 607, 
606, 658, 659 und 517 aus dem Atlantik im gut 
durchlÃ¼ftete Nordatlantischen Tiefenwasser (NADW; 
Abb. 31). Der BodenwasserkÃ¶rpe bei Site 665 besteht 
aus weniger gut ventiliertem Mischwasser zwischen 
NADW und Antarktischem Bodenwasser (AABW). Bei 
Site 518 sind heute dem antarktischem BodenwasserkÃ¶r 
per zum Teil Zirkumpolares Tiefenwasser (CPDW) und 
NADW beigemengt (Reid et al., 1977). Ein Mischwasser 
zwischen CPDW und NADW kennzeichnet den heutigen 
BodenwasserkÃ¶rpe bei Site 704 (Hodell und Ciesielski, 
1990). Im Pazifik liegt Kern V28-179 heute im AABW 
und Site 677 im Pazifischen Zentralwasser, Jene Un- 
terschiede im pliozÃ¤ne Verteilungsmuster bedeuten also, 
daÃ im SÃ¼datlanti bei Sites 517, 518 und 704 vor 2.7 - 
2.47 Mio. J. und im SW-Atlantik mÃ¶glicherweis noch 
bis 2.2. Mio. J. eher gut durchlÃ¼ftet Wassermassen 
wÃ¤hren der pliozgnen Warmstadien dominierten. 
Die benthischen 61%-Minima bei den Sites 658 und 
607 (Abb. 20b), 552, 677, V28-179 (Raymo et al., 1989) 
und 665 (Curry und Miller, 1989) lagen wZhrend der 
spZten pliozÃ¤ne Kaltstadien, vor 1.6 - 2.7 Mio. J. 
deutlich unter dem Niveau der letzten Eiszeit, weniger 
deutlich bei Sites 659 (Abb. 20b) und 606 (legt man den 
Wert von Stadium 2 aus Tab. 13 zugrunde). Bei Site 704 
aus dem SE-Atlantik waren hingegen die 61X-Minima 
vor 2.7 - 2.47 Mio. J. meist um etwa 0.1 "IÃ£ geringer als 






1 Hodell et al.(l985) 
Abb. 29. 6180- und 613C-Kurve (C wuei/e/:s-tortj) von 
Site 717 und 518 aus dem SW-Atlantik fÃ¼ das PliozÃ¤ 
vor Ca. 4.2 - 1.8 Mio. J. (aus Hodell et al., 1985). 
Rezente 61%-Werte im Bodenwasser bei Sites 717 und 
718 sind als Linien angezeigt, 6IT-Wert des letzten 
Hochglazials bei Site 717 = 0.27 oloO, bei Site 718 = 
-0.43 Â¡In (Tab. 13). Probenabstand nur etwa 40 ka ! 
Delta C-13 S ITE  704 
5 . 1.11 -0.5 0.0 0.5 1.0 
4.5 4.0 3.5 3.0 2.5 
Delta 0-18 
Abb. 30. 6180- und 613C-Kurve (C wue//er.~/orâ‚ 
von Site 704 aus dem SE-Atlantik fÃ¼ das PliozÃ¤ vor 
3.5 - 2.2 Mio. J. (aus Hodell und Ciesielski, 1990). 
Stadium 100 vermutlich nicht beprobt. Heutiger 61%- 
Wert (Kroopnick, 1985) im Bodenwasser bei Site 704 
sowie der des letzten Hochglazials (Tab. 13) sind als 
Linien angezeigt. 
MODERN t E A S T E R N  A T L A N T I C  1 W E S T E R N  A T L A N T I C  - 
613C orofile 
Abb. 31. Heutiges 6^C-Tiefenwasserprofil durch den W-Atlantik von 7O0N - 20Â° und den Ostatlantik von 20Â° - 
50's nach Kroopnick (1985). Punkte kennzeichnen ODP-Kernpositionen. 
Ab 2.47 - 2.2 Mio. J.v.h. lagen die kaltzeitlichen 
6'3C-Minima dann auch deutlich, im Mittel um Ca. - 
0.65 OIoo unter dem Niveau des letzten Hochglazials. Im 
Gegensatz dazu waren bei Sites 517 und 518 aus dem 
SW-Atlantik die spÃ¤tpliozÃ¤n 613C-Minima vor 1.6 - 
2.7 Mio. J. deutlich geringer als vor Ca. 20 000 Jahren 
(Abb. 29). Im Vergleich /.um Site 704 waren die 
kaltzeitlichen 6^C-Minima bei Site 517 vor 2.7 - 2.47 
Mio. J. im Mittel um etwa +0.42 oIoo schwerer und vor 
2.47 - 2.2 Mio. J. sogar um Ca. +1.2 "In,,. Derart hohe 
Unterschiede im DurchlÃ¼ftungsgra und Nahrstoffgehalt 
zwischen sÃ¼dwest und sÃ¼dostatlantische Wassermassen 
in  Tiefen von 2500 - 3000 m sind wenig wahrscheinlich. 
Da die sp2tpliozÃ¤ne 6lX-Kurven von Sites 517 und 
5 18 einerseits auf einer unsicheren Magnetostratigraphie 
basieren und andererseits nur eine zeitliche AuflÃ¶sun 
von Ca. 40 ka erreichen (Hodell et al., 1983, werden sie 
als wenig verlÃ¤ÃŸli betrachtet (Abb. 29). 
Diese Unterschiede in den pliorÃ¤ne Kaltzeiten 
/eigen, daÃ wiederum im SE-Atlantik, wie in  den 
Warmzeiten, vor 2.7 - 2.47 Mio. J. 02-reichere Tief- 
enwassermassen einstrÃ¶mte als vor Ca. 20 000 Jahren. 
Vor 2.47 - 2.2 Mio. J. waren die sÃ¼datlantische 
Wassermassen bei Site 704 dann deutlich 02-Ã¤rmer 
nach Shackleton (1987) um durchschnittlich etwa 
120 pmollkg, und Ã¤hnlic gering durchlÃ¼fte wie das 
pazifische Bodenwasser bei Site 677 und Kern V28-179. 
Hodell et al. (1990) schlossen daraus, daÃ ab etwa 
2.47 Mio. J.v.h. das Zirkumpolare Tiefenwasser (CPDW) 
wÃ¤hren der Kaltstadien zu grÃ¶ÃŸer Teilen von schlecht 
durchlÃ¼ftetem rezirkuliertem Pazifischem Tiefenwasser 
(PDW) gebildet wurde und zu einem geringeren Teil 
durch relativ gut durchlÃ¼ftete NADW. Diese Ã„nderun 
im MischungsverhÃ¤ltni kÃ¶nnt den spÃ¤tpliozÃ¤n Um- 
schwung zur Bildung von 02-Ã¤rmere sÃ¼datlantische 
Wassermassen erklÃ¤ren 
Das kaltzeitliche 0-Isoto- I00 vor etwa 2.4 
Mio. J., das stratigraphisch leicht zu identifizieren ist, 
soll im Folgenden noch als Einzelbeispiel herausgegrif- 
fen werden. Es wird zu seinem Beginn und Ende durch 
ausgeprÃ¤g hohe 6'80-Amplituden und extrem leichte 
6lT-Werte gekennzeichnet (Abb. 20b). In den benthi- 
sehen 0-Isotopenkurven von Site 658 erreicht Stadium 
100 sogar fast spÃ¤tquartÃ¤ AusmaÃŸ (4.0 Olm im Vergl. 
zu 4.5 0loo). Daher werden im Folgenden die 61%-Werte 
des HÃ¶hepunkt der letzten Eiszeit vor ca. 20 ka mit 
denen von Stadium 100 nochmals quantitativ fur die 
unterschiedlichen Sites und ihre Ozeangebiete verglichen 
(Tab. 13, Abb. 32a-d, 33a-b). 
(+ 0.45) 
-0.5 bis -1.0 
V." -0.4 bis Â¥ -0.9 
Abb. 32a-d. Globaler Vergleich von 6^C-Werten im Tiefenwasser zwischen Stadium 100 (2.4 Mal und Stadium 2 
(21.5 ka). (a) Bohrlokationen, (b) 6I3C-Werte Stadium 2. (C) 613C-Werte Stadium 100, (d) 613C-Anomalie Stadium 
I00 - Stadium 2. 
Dabei rillt y.unÃ¤chs auf, daÃ Stadium 100, vor etwa 
2.4 Mio. J., in den niederen Breiten extrem leichte 
h^C-Werte fÃ¼ das Bodenwasser unterhalb der Auf- 
triebsgebiete besitzt (Abb 32c). Dies gilt fÃ¼ den 
Ã¤quatoriale Atlantik (Site 665) und Pazifik (Site 677, 
V28-1791, sowie fÃ¼ den ostatlantischen Kontinentalrand 
vor Kap BIanc (Site 658). Nach Sarnthein und Fenner 
(1988) unterschiede sich das Zeitintervall vor 2.43 - 
2.33 Mio. J., in welches Stadium 100 hineinfallt, von 
dem Zeitintervall vor 3.18 - 3.4 Mio. J. vor dem Beginn 
der NordhemisphÃ¤renvereisun durch eine erhÃ¶ht Ex- 
portproduktivitÃ¤ in niederen und mittleren Breiten des 
O/.eans. Diese erhÃ¶ht Produktion kÃ¶nnt die extremen 
6'3C-Minima sehr wohl erklÃ¤re (Sarnthein et al., 1988). 
Sie wÃ¤r auch eine naheliegende Ursache kÃ¼ den 
dominanten 23 ka-Zyklus in den pliozÃ¤ne 61- 
Oszillationen (Raymo et al., 1989; Abb. 20b), der ja eine 
Anfachung aus niederen Breiten verlangt. 
Die 613C-Anomalien zwischen Stadium 2 und Sta- 
dium 100 (Abb. 32d) sind im Ã¤quatoriale und nÃ¶rd 
lichen Atlanik und Pazifik generell negativ vor 
2.4 Mio. J. und betragen etwa -0.7 olo0 (Abb. 32d). 
Dabei wurden die 6'3C-Daten der Sites 517 und 518 aus 
dem SÃ¼datlantik die eine Zunahme um 0.2 - 0.65 Â¡I 
gegenÃ¼be Stadium 2 anzeigen, aus den oben genannten 
GrÃ¼nde nicht berÃ¼cksichtigt Die insgesamt deutlich 
negative ftlSC-Bilanz, die sich aus Abb. 32d ergibt, lÃ¤Ã 
vermuten, daÃ der globale Transfer von Biomasse in  die 
Tiefsee im Stadium 100 viel hÃ¶he war als im Stadium 2, 
wo er bereits um durchschnittlich 0.45 "Inn den Wert des 
HolozÃ¤n global Ã¼berschrit (Curry et al., 1988; 
Sarnthein et al., 1988). Eine genaue AbschÃ¤tzun des 
Kohlenstoff-Transfers im Stadium 100 ist aufgrund der 
wenigen MeÃŸdate nicht mÃ¶glich Auf der jetzigen 
MeÃŸbasi muÃŸt der damalige pC02 der AtmosphÃ¤r 
kurz auf etwa 100 ppm oder weniger gesunken sein. 
AuÃŸe der vertikalen Corg-FlÃ¼ss bestimmt die horizon- 
tale DurchlÃ¼ftun und der Transport von AlkalinitÃ¤ und 
NÃ¤hrstof die Wegspeicherung von CO2 in der Tiefsee. 
Die dafÃ¼ nÃ¶tige Aussagen Ã¼be die PalÃ¤o-Tiefenxir 
kulation des Atlantiks wÃ¤hren Stadium 100 sind 
allerdings genauso unsicher. Hier kommt erschwerend 
hinzu, daÃ selbst im Rezenten noch keine exakten 
Kenntnisse Ã¼be den mÃ¶gliche EinfluÃ von Mittel- 
meeraustromwasser auf die NADW-Bildung existieren 
(Oppo und Fairbanks, 1987; Zahn et al., 1987). 
Nach den PalÃ¤o-Tiefenwasser-Profile von Duplessy 
et al. (1988) und Curry und Lohmann (1982) hÃ¤tte 
wÃ¤hren des letzten glazialen HÃ¶hepunkte vor Ca. 20 ka 
nur Site 552 und Site 658 in einem relativ sauerstoffrei- 
chen, niihrstoffarmen nordatlantischen Zwischenwasser 
gelegen, Sites 659, 606 und 607 hingegen im Grenzbe- 
reich zwischen diesem Zwischenwasser und den damals 
vorherrschenden isotopisch leichten sÃ¼datlantische Tief- 
wassermassen (Abb. 33a). Ãœbe die Paleotiefenzirkula- 
tion des Pa~.ifiks ist vergleichsweise weniger bekannt, 
auÃŸe daÂ sich auch hier ein besser durchlÃ¼ftete 
Zwischenwasser in der letzten Eiszeit formte (Duplessy 
et al., 1988; Shackleton et al., 1989190). 
Das 613C-Profil durch den Ostatlantik im Stadium 
100 zeigt von SÃ¼de nach Norden einen deutlichen 
Gradienten von geringeren zu hÃ¶here 6^C-Werten 
(Abb. 32c, 33b). Dieser Gradient weist eindeutig auch im 
extremsten plioziinen Kaltstadium auf die Bildung einer 
relativ Oi-reichen und niihrstoffarmen Nordatlantischen 
Tiefenwassermasse (Abb. 33b). Die Ausbreitung 
nordatlantischer Wassermassen liiÃŸ sich anhand der 
wenigen MeÃŸdate im Stadium 100 nicht genau verfol- 
gen. Die relativ zu den weiter sÃ¼dliche Sites hohen 
613C-Werte bei Site 552 und 606 zwischen 55"N und 
37'N weisen auf eine Existenz von nordatlantischem 
Tiefenwasser zwischen etwa 2000 m und 3000 m 
Wassertiefe (Abb. 33b). Unterhalb von 3000 m Wasser- 
tiefe deutet der negative 6^C-Wert bei Site 607 
(-0.15 oloO) bereits bei 41Â° auf eine mÃ¶glich untere 
Wassermassengren7.e zwischen nordatlantischem und 
sÃ¼datlantische Wasser (Abb. 33b), so wie im Stadium 2 
(Abb. 33a). Die sÃ¼datlantische Wassermassen waren 
auch vor 2.4 Mio. J. bereits am Bildungsort nahe Site 
704 deutlich geringer durchlÃ¼fte als die nordatlantischen 
Wassermassen (Abb. 33b). Obwohl die Identifizierung 
von Stadium 100 vor 2.4 Mio. J. bei Sites 704 wegen 
mÃ¶gliche Sedimentverlusten an der Kerngren7.e 704- 
17/18 noch unsicher bleibt, weisen die benachbarten 
hl3C-Minima auf einen 6'3C-Wert von -0.5 bis - 1.0 o/nO 
(Abb. 30). Unterhalb 4500 m Wassertiefe lÃ¤Ã sich die 
Ausbreitung sauerstoffverarmter sÃ¼datlantische Wasser- 
massen deutlich bis nÃ¶rdlic des Ã„quator (Site 665) 
verfolgen (Abb. 33b). 
Zusammenfassend weisen im Vergleich zu Kaltsta- 
dium 2 die benthischen 6^C-Werte von Kaltstadium 
100 vor etwa 2.4 Mio. J. (1.) auf einen hÃ¶here Transfer 
von Biomasse in den tiefen O~.ean hin, vermutlich im 
Zusammenhang mit einer hÃ¶here Exportproduktion von 
Biomasse in  niederen und mittleren Breiten, (2.) auf die 
Existen~. einer schlechter ventilierten Nordatlantischen 
Wassermasse zwischen 2000 und 3000 m nÃ¶rdlic 37-N 
und (3.) auf ein weites Vordringen von sÃ¼datlantische 
Wassermassen bis nÃ¶rdlic 3-N unterhalb 4500 m 
Wassertiefe. 
Wiihrend der Brunhes Chron konnte anhand der 
benthischen 6^C-Kurven gezeigt werden, daÃ die 
Hauptabschmelzphasen "Ã¼be Schmelzwasserdeckel" 
(Berger et al., 1977) zum SchluÃ der Eiszeiten zu kurzen 
Unterbrechungen in  der TiefenwasserdurchlÃ¼ftun des 
Nordatlantiks nicht nur wiihrend der letzten Eiszeitter- 
mination I gefÃ¼hr haben. Solche kurzfristigen Zusarn- 
menbrÃ¼ch in der Tiefenwasserventilation waren viel- 
mehr auch fÃ¼ die frÃ¼here Terminationen I1 - V1 typisch 
(Abb. 27a-f, Tab. 12). Termination IV (Abb. 27d) zeigte 
dabei das extremste 6^C-Minimum. Es weist auf eine 
extrem schlechte DurchlÃ¼ftun im Nordatlantik hin, was 
sich auch in laminierten Schwarzschieferablagerungen 
im Maury Channel in einer Wassertiefe von 3330 m 
dokumentiert (Sarnthein et al., 1989). 
Als tiefere Ursache dieser kurzfristigen Zusammen- 
brÃ¼ch in der Tiefenwasserventilation wurde somit von 
Sarnthein und Tiedemann (1990) auch fÃ¼ die Ã¤ltere 
Terminationen I1 - V1 ein schnelles Aufbrechen der 
europiiischen und nordamerikanischen Eisdecken an- 
genommen. 
Abb. 33a-b. 6^C-Tiefenwasserprofile durch den - 
E-Atlantik, (a) Stadium 2 vor 18 ka nach Duplessy et al. 
(19881, (b) Stadium 100 vor 2.4 Ma (Kernpositionen und 
Werte siehe Tab. 13). 
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F.3. KLIMAHINWEISE AUS DER SILIZI- 
KLASTISCHEN SEDIMENTFRAKTION 
F.3.1. Kenntnisstand und Fragen 
Herkunft und Verteilung der siliziklastischen Frak- 
tion, desgleichen ihre VerÃ¤nderlichkei und deren 
Mechanismen sind in den rezenten bis spÃ¤tpleistozÃ¤n 
Sedimenten des Ã¤quatoriale Ostatlantiks bereits in 
vielen Details bekannt (vgl. Kap. A. 1. und Kap. E.). 
Von besonderem Interesse fÃ¼ die vorliegende Studie 
ist es daher, die langfristigen VerÃ¤nderunge im Land- 
[-mxq ~~ 
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klima NW-Afrikas wÃ¤hren der letzten 8 Mio. J. mit 
groÃŸe zeitlichem Detail zu rekonstruieren und ihre 
Mechanismen nÃ¤he einzugrenzen. 
Die bisherigen Kenntnisse Ã¼be die langfristigen 
VerÃ¤nderunge im siliziklastischen Staub- und FluÃŸein 
trag aus der Sahara und Sahelzone in den Ã¤quatoriale 
NE-Atlantik wÃ¤hren der letzten 8 Mio. Jahre beruhen 
im wesentlichen auf den Ergebnissen von nur vier 
DSDP-Sites 544, 397, 141 und 366 (Stein, 1984, 
1986XAbb. 34). FÃ¼ die spÃ¤ter Interpretation wurden 
davon vor allem die Proxydaten von Site 397 vor der 
N-Sahara berÃ¼cksichtigt Diese Befunde stÃ¼tze sich auf 
RATES (g/cm2,103y.) 
J ; : ; ; ; : : : : : : : : : : : : : : :  . . . . . . . . . . . . . .  
. . . . . . . . . . . . . . . . . .  
Abb. 34. Akkumulationsraten der terrigenen Fraktion von Sites 397, 141 und 366 (aus Stein 1984, 1986). Punktierte 
Intervalle kennzeichnen SchichtlÃ¼cken Die Akkumulationsraten der letzten 730 ka bei Site 366 stammen von Meteor 
Kern 13519 (Sierra Leone Schwelle). Pfeile markieren Ã„nderunge in der Staubzufuhr. 
eine bereits relativ verlÃ¤ÃŸlic und kontinuierliche 
Magneto-, Bio- und 6180-Stratigraphie und wurden von 
Stein (1984) mit relativ groÃŸe zeitlichem Detail belegt 
(ca. l Probe pro 20 ka). Bei Sites 6621663 und 664 
untersuchten schlieÃŸlic Ruddiman und Janecek (1989) 
den terrigenen Sedimenteintrag aus der SÃ¼disahar und 
Sahelzone in den Ã¤quatoriale Ostatlantik wÃ¤hren der 
letzten 3.7 Mio. J. 
Nach Stein (1986) wachsen die Akkumulationsraten 
und der Siltanteil d e r  terrigenen Fraktion ab etwa 
3.2 Mio. J.v.h. bei Site 141 und 397 (Abb. 34), also etwa 
parallel 7,ur wachsenden Ausdehnung der Eismassen in 
hohen nÃ¶rdliche Breiten, wie sie in  den 6'80-Kurven 
von Sites 658 und 659 zum Ausdruck kommt (23b). 
Ruddiman und Janecek (1989) beobachteten hingegen 
den ersten massiven Anstieg in  den gemittelten 
Staubfluxraten bei Sites 6621663 und 664 erst vor 2.6 - 
2.4 Mio. Jahren, einen weiteren, weniger deutlichen 
Anstieg immerhin vor etwa 3.012.9 Mio. J. (Abb. 35). 
Die Befunde von den Sites 659 - 661 fÃ¼hre nunmehr 
zu folgendem neuen Ergebniss: Die Staubfluxraten der 
zeitlich hÃ¶chstaufgelÃ¶st Fluxkurve von Site 659 wei- 
sen, in Ãœbereinstimmun mit den weiter sÃ¼dliche Sites 
660 und 661, bereits ab Ca. 4.6 Mio. J.v.h. auf 
kontinuierliche Zyklen mit hoher und niedriger Staub- 
7.ufuhr hin, die vom AEJ und dem winterlichen 
NE-Passat stammt (Abb. 36). Hier stellt sich also die 
Frage, ob sich mÃ¶glicherweis die Aridifizierung von 
Pi-Sahara und Sahelzone undloder die atmosphÃ¤risch 
Zirkulation Ã¼be NW-Afrika in  unterschiedlichen Zeit- 
abschnitten verstÃ¤rk habe. 
Von besonderer Bedeutung ist i n  diesem Zusammen- 
hang die PalÃ¤o-Breitenlag der ITCZ. Eine SÃ¼d-Nor 
oder Nord-SÃ¼ Verschiebung der ITCZ wÃ¤r nÃ¤mlic 
eine der mÃ¶gliche Ursachen fÃ¼ xeittransgressive 
Schwankungen i m  Staubflux zwischen 4.6 und 
2.9 Mio. J.v.h. Erste Anhaltspunkte dafÃ¼r daÃ die 
Breitenlage der ITCZ i m  spÃ¤te Neogen eher stabil blieb, 
ergaben sich bereits bei Stein (1984) und Stein und 
Sarnthein (1984). 
I m  Zentrum steht natÃ¼rlic die Frage nach den 
eigentlichen Ursachen i n  der Klimaentwicklung von 
NW-Afrika und seiner atmosphÃ¤rische Zirkulation. Die 
SchlieÃŸun des Panamaseeweges schied bereits als 
Ursache fÃ¼ eine langfristige KlimaÃ¤nderun in  NW-  
Afrika aufgrund der benthischen 61-Werte von Site 
659 fÃ¼ die let7.ten 4.5 Mio. J. eher aus (Kap. A.!. und 
F.2.3.). Als wichtigste Steuerungsmechanismen kÃ¤me 
somit vor allem noch folgende Faktoren in  Frage: Die 
zyklischen InsolationsÃ¤nderunge in  niederen Breiten 
(19123 ka- Zyklus) fÃ¼ kurzfristige Oszillationen, die 
Schwankungen i m  polaren Eishaushalt, die Isolation des 
Mittelmeeres wÃ¤hren des Messins und die Hebung 
Tibets fÃ¼ langfristige VerÃ¤nderungen 
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Abb. 35. Anteil der siliziklastischen terrigenen Sediment- 
Fraktion und Staubflux (gestrichelte Linie, Raten gemit- 
telt zwischen chronostratigraphischen Fixpunkten) bei 
Sites 6621663 und 664 wÃ¤hren der letzten 3.7 Mio. J. 
(nach Ruddiman und Janecek, 1989). 
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-Abb. 36. Staubflux an Sites 659 - 661 fÃ¼ die letzten 8 Mio. Jahre als Anzeiger fÃ¼ die AriditÃ¤tsgeschicht der 
S-Sahara und Sahelzone. VerÃ¤ndert Staubfluxraten bei Annahme von Hiatussen bei Sites 659, 661 (5.0 - 5.6 Mio. J.) 
und 660 (4.6 - 5.6 Mio. J.) sind durch Dreiecke bzw. durchgezogene Linien gekennzeichnet (vgl. Kapitel D.2., D.S., 



















Abb. 37. Klimaanfachungsmechanismen und ihre mÃ¶gliche Auswirkungen auf einen Landklima-InformationstrÃ¤ge 
NW-Afrikas, z.B. den Staubflux, wÃ¤hren der letzten 5 Mio. J. (nach Ruddiman et al., 1989). A = zyklische 
InsolationsÃ¤nderunge in  niederen Breiten. B = Schwankungen im polaren Eishaushalt der Nordhemisphere. C = 
Graduelle Hebung Tibets. D = Kombinierter Effekt aus Hebung Tibets und prÃ¤zessionsgesteuerte InsolationsÃ¤nd 
erung: (1) der Klima-"Response" erfogt mit einseitiger Zunahme in der Amplitude (schwarzer Bereich in Kurve D), 
oder (2) mit beidseitiger Zunahme in der Amplitude (gesamte Kurve). Dominante Perioden durch Klammern 
angezeigt. 
Abb. 37 zeigt modellhaft die langfristigen Auswir- 
kungen dieser Steuerungsmechanismen auf das Klima in 
NW-Afrika (Ruddiman et al., 19891, wie ausfuhrlich 
bereits i n  Kapitel A.1. diskutiert. Parallelen zwischen den 
modellierten Oszillationen und ihren Amplituden in der 
Abb. 37 und der Staubflux-Kurve von Site 659 (sowie 
von Sites 660 und 661) wÃ¤re ein Hinweis auf die 
Hebung von Tibet als dominierendem An- 
fachungsmechanismus (sensu Ruddiman und Kutxbach, 
1989; Ruddiman und Janecek, 1989). 
3.2. Ergebnisse 
Die Ergebnisse der Akkumulationsraten, KorngrÃ¶ÃŸe 
und Tonmineralverteilung in der Terrigenfraktion von 
Sites 658 - 661 sind in  Tabelle A-2, A-3, B-2, B-3, C-1, 
D-1 und in  Abb. 36, 38 - 45 zusammengefaÃŸt 
3.2.1. Fluxraten und KorngrÃ¶ÃŸ der silizik- 
lastischen Fraktion 
Die terrigen-sili/.iklastische Sedimentfraktion stammt 
bei Site 658 noch zu einem guten Teil aus FluÃŸfrach 
(vgl. Kapitel E. und Abb. 25 und 38). Dies ist ein 
wichtiger Befund fÃ¼ die folgende Diskussion der 
Klimaentwicklung in NW-Afrika sowie zur Beurteilung 
der Ursachen von Paliioproduktivitiitsschwankungen vor 
der SaharakÃ¼ste Nach dem KorngrÃ¶ÃŸen-Sortierungsind 
von Koopmann (1981, Abb. 25) wurden Proben mit 
Hinweis auf FluÃŸ/.ufuh i n  Abb. 38 als schwarze Balken 
zusammengefaÃŸt FluÃŸ/,ufuh Ã¼berprÃ¤g die iiolische 
Sedimentationsgeschichte bei Site 658 fast permanent 
von 3.6 bis vor Ca. 3.2113.07 Mio. Jahren, also etwa bis 
zum Beginn der Nordhemisphiirenvereisung, Ã¤hnlic wie 
bei Site 397 auf 27Â¡ (Stein, 1984). LÃ¤nger Phasen mit 
FluÃŸschÃ¼ttu markieren das Profil allerdings auch noch 
bis etwa 2.1 Mio. J.v.h. Von etwa 2.05 - 1.5 Mio. J.v.h. 
nahm dann die Hiiufigkeit und /,eitliche Dauer der 
Phasen mit FluÃŸzufuh nochmals deutlich ab. Der 
sili/.iklastische Sedimenteintrag wurde nunmehr im 
wesentlichen durch Staubzufuhr bestimmt. In den letzten 
730 000 Jahren beschrÃ¤nkt sich die FluÃŸschÃ¼ttu aus 
der Zentralsahara schlieÃŸlic auf wenige kurze Ereig- 
nisse (Tab. A-2) von jeweils nur einigen 1000 Jahren 
Dauer. Die Schwankungen in der siliziklastischen Akku- 
mulationsrate der Brunhes Chron sind auÃŸerhal dieser 
Ereignisse wohl Ãœberwiegen auf Ã„nderunge in der 
Staubzufuhr zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
Bei Site 658 finden sich vereinzelte Hinweise auf 
Auswaschungsverlust von Tonfraktion infolge von 
BodenstrÃ¶mungen so vor 3.19, 3.13, 3.08, 3.03, 2.83, 
2.1, 1.88 und 1.68 Mio. Jahren sowie in den quartiiren 
Warmstadien 15.3, 13.1, 8.5, 7.3 und 1.1. In diesen 
Abschnitten erlauben die KorngrÃ¶ÃŸ keine RÃ¼ck 
schlÃ¼ss auf iiolischen oder fluviatilen Eintrag der 
siliziklastischen Fraktion (Abb. 25 und 38). 
Hohe Akkumulationsraten von Terrigensediment von 
80 - 225 g*m-2*J-l kennzeichnen das Plio~.Ã¤ zwischen 
3.6 und 3.14 Mio. J .v .~. ,  zwei besonders ausgepriigte 
Maxima die Zeiten vor 3.34 - 3.26 Mio. J. und 3.23 - 
3.14 Mio. Jahren, als die FluÃŸschuttun noch permanent 
war (Abb. 38). Vor 3.14 Mio. J., mit Kaltstadium 130, 
fallt die Akkumulationsrate auf 100 g*m-2*J-l und 
weniger. Diese Minimum hiilt Ã¼be etwa 80 ka an und 
begleitet den Beginn der generellen Vertiefung der 
kaltzeitlichen 0-Isotopenstadien (vgl. Kapitel F.1.). Von 
3.10 - 2.35 Mio. J.v.h. sind die Fluktuationen der 
siliziklastischen Akkumulationsraten allgemein um rund 
ein Drittel niedriger als zuvor mit 0 - 200 g*m-2*J-l. Die 
kurzfristigen Fluktuationen sind zudem von zwei lang- 
fristigen Zyklen von Ca. 400 ka Dauer Ã¼berlagert 
Dazwischen liegt ein etwa 200 ka anhaltendes Minimum, 
zentriert bei etwa 2.8 Mio. J. Die Auffullung einiger 
Profil-LÃ¼cke an den Kerngrenzen (Abb. 38) dÃ¼rft das 
generelle Bild kaum iindern. Nach dem "Koopmann 
Index" hing das Ende des ersten extremen Akkumula- 
tionsraten-Maximum vor etwa 3.2 Mio. J. (Stadium 133) 
mit einem wichtigen Umschlag von FluÃŸ auf Staubzu- 
fuhr Die Flux-Maxima vor 3.0 (Stadien- 
grenze 1271128) und 2.48 Mio. J. (Stadium 104) liegen 
offenbar gerade an UmschlÃ¤ge in die umgekehrte 
Richtung, desgleichen vermutlich auch die Maxima vor 
Ca. 2.56 (Stadium 107) und 2.4 Mio. Jahren (Stadien 
100199). Das extreme Flux-Minimum vor 2.91, 7.u 
Beginn von Stadium 124, geht mit Staubfracht einher, 
das bei 2.45 Mio. J.v.h. (Stadien 103-101) hingegen mit 
FluÃŸfracht Von 2.2 - 1.56 Mio. J.v.h. sinkt die 
Schwankungsbreite der Akkumulationsraten deutlich auf 
Abb. 38. Kustennahe Hinweise auf KlimaÃ¤nderunge in der Sahara wÃ¤hren der letzten 0.73 Mio. J. und 1.56 - 3.6- 
Mio. J. anhand der siliziklastischen Sedimentfraktion von Site 658: Oberer Balken kennzeichnet Zeitintervalle mit 
FluÃŸschÃ¼ttu (schwarz) und Staubeintrag ohne FluÃŸschuttun (weiÃŸ mit Hinweisen auf Auswaschung von 
Feinmaterial durch BodenstrÃ¶m (gepunktet) nach einem KorngrÃ¶ÃŸenind (Abb. 24, Kap. E.) von Koopmann 
(19811, fluviatil Ã¼berprÃ¤g Sedimentproben von 0 - 0.73 Mio. J sind in Tab. 12 ersichtlich; ModalkorngrÃ¶Ã der 
siliziklastischen Siltfraktion > 6 pm, Akkumulationsraten der gesamten siliziklastischen Fraktion und des Siltanteils > 
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etwa 25 - 135 g*mW2*J-1. Dies ist ein Zeitabschnitt, in 
der die Hiiufigkeit der Phasen mit FluÃŸschÃ¼ttu 
nochmals deutlich zurÃ¼ckgeht Ein besonderes Flux- 
Minimum begleitet die Staubsedimente im Zeitintervall 
vor 1.78 - 1.64 Mio. J. (Stadium 70 - 63). 
Auch wiihrend der Brunhes Chron schwanken die 
siliziklastischen Akkumulationsraten auf niedrigem 
Niveau, zwischen 25 und 155 g*m-2*J-1, mit Ausnahme 
eines ein~.igen extremen Maximums (220 g*m-**J-1) im 
Stadium 15.1 (Abb. 38). Ihre Fluktuationen zeigen, wie 
im PliozÃ¤n keinen deutlichen Bezug zu den Kli- 
maschwankungen der 0-Isotopenkurve (Abb. 38). 
HÃ¶her Akkumulationsraten begleiten vor allem die 
Warmstadien 15.5, 15.1 und 13 vor 730 bis 450 ka. 
Wiihrend der letzten 450 ka sind die Flux-Maxima 
schwÃ¤che und treten hÃ¤ufige in den Kaltstadien auf, so 
/..B. in Stadium 10.2 - 10.4, 8.6, 8.4 - 8.2, 6.2 und 2. 
Auch die Warmstadien 7 und 5.3 zeigen erhÃ¶ht 
~ili~iklastische Akkumulationsraten. Ein ausgepriigtes 
Minimum rillt in das Warmstadium 11. Phasen mit 
FluÃŸeintra hingen also nicht mehr mit extremen 
Maxima der SedimentschÃ¼ttun zusammen. 
Weitere Informationen Ã¼be den Mechanismus und 
die Intensitiit des siliziklastischen Sedimenttransportes 
geben die KorngrÃ¶ÃŸenantei der Tonfraktion <2  pm, der 
Siltfraktion > 6 um und deren ModalkorngrÃ¶Ã selbst. In 
Zeitintervallen, wo FluÃŸxufuh bei Site 658 eher aus- 
zuschlieÃŸe ist, korrelieren die Silt- und Tonanteile gut 
mit der 6180-Klimakurve (Abb. 38, 39). Und zwar 
kennzeichnen jeweils hohe Siltanteile und geringe 
Tonanteile die 6180-Kaltstadien. Da die Silt- und 
Tonanteile bei Site 658 so unmittelbar korreliert sind, 
werden im Folgenden nur mehr die Befunde der 
Siltfraktion allein diskutiert. Geringe Siltanteile von 8 - 
38 % sind typisch fÃ¼ das mittlere PliozÃ¤ zwischen 3.6 
und 3.0 - 2.9 Mio. J., also fÃ¼ Zeiten mit einem relativen 
FeinkornÃ¼berschuss bedingt durch anhaltende fluviatile 
Sediment~.ufuhr. Ab 3.0 - 2.9 Mio. J.v.h. steigen dann bis 
zum Ende des Plio7,iins die Amplituden der Siltmaxima 
allmÃ¤hlic an und erreichen schlieÃŸlic Werte von bis zu 
60 % vor 1.82 Mio. J. Mit dem Beginn der Brunhes 
Chron zeigt sich eine weitere Zunahme der kaltzeitlichen 
Siltmaxima bis auf uber 80 %. Das heiÃŸt die Maximal- 
werte des Siltanteils haben sich vom mittleren Plio7,Ã¤ 
bis zur Brunhes Chron mehr als verdoppelt. Die 
Siltminima stiegen hingegen nur leicht an. Somit kÃ¶nne 
wir zusammenfassen, daÃ mit zunehmender IntensitÃ¤ 
des quartÃ¤re Eis7.eitgeschehens vor allem die Schwan- 
kungsbreite des (Ton- und) Siltanteils zugenommen hat, 
h i n  zu grÃ¶bere MaximalkorngrÃ¶ÃŸe 
Die plio~lnen und frÃ¼hpleistoxÃ¤n (3.6 -1.56 Mio. 
J.v.h.) Akkumulationsraten des siliziklastischen Siltan- 
teils > 6 um lagen bei Site 658 im Mittel bei etwa 
25 g*m-2*J-l (Abb. 38) und schwankten Ã¼berwiegen 
nur zwischen 10 und 40 g*m-2*J-1. DarÃ¼be hinaus gab 
es vereinzelte Maxima von uber 60 g*m-2*J-1 zwischen 
3.21 und 3.0 Mio. J.v.h. und ab 2.6 - 1.56 Mio. J.v.h. 
Nach dem "Koopmann Index" sollten diese Maxima 
direkt auf erhÃ¶ht Staubzufuhr wÃ¤hren der Kaltzeiten 
zurÃ¼ckgehen Mit dem Beginn der Brunhes Chron 
steigen die Amplituden der Silt-Akkumulationsraten 
nochmals deutlich an (Abb. 38). Sie schwankten seither 
zwischen 10 und 90 g*m-2*J-l. 
Die ModalkorngrÃ¶ÃŸ der siliziklastischen Siltfrak- 
tion von Site 658 (Abb. 38) varieren etwa gleichbleibend 
zwischen 7 und 30 um im PliozÃ¤ und frÃ¼heste 
PleistozÃ¤n zwischen 3.6 und 1.56 Mio. J., und nur wenig 
stiirker, zwischen 7 und 39 pm, wiihrend der letzten 
730 ka. In  den Zeitintervallen vor 3.23 - 2.48 und 2.2 - 
1.65 Mio. J. beschriinkten sich die grÃ¶bere Modalkorn- 
groÃŸe vorwiegend auf 6180-Kaltstadien. Mit Beginn 
der Brunhes Chron nehmen die kaltzeitlichen KorngrÃ¶ 
ÃŸenmaxim nochmals zu. 
Site 658: 0 - 0.73 m.y. 
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Staubtransportierte Siltfraktion > 6 pm (%) 
Abb. 39. Korrelation zwischen dem staubtransportier- 
tem Siltanteil > 6 pm und den planktischen 0- 
Isotopenwerten von G. inflata. Hohe Siltanteile kenn- 
zeichnen Kaltstadien. 
. . .  . 
. iziklastischen . Akkumulationsraten bei Site 
im Zentrum des zonal gerichteten Staubtransportes 
des AEJ, unterliegen wÃ¤hren der letzten 8 Mio. J. 
starken Fluktuationen von 1 bis 30 g*m-2*J-1 (Abb. 36, 
40). Wegen grÃ¶ÃŸer Landentfernung und fehlendem 
FluÃŸeintra bleiben die Akkumulationsraten im Ver- 
gleich zum kÃ¼stennahe Site 658 (Abb. 36, 40) 
allerdings um den Faktor 7 - 10 geringer. An Site 659 
(Abb. 36) zeigt sich vor etwa 8 - 5.85 Mio. J. eine 
graduelle Abnahme in den siliziklastischen Akkumula- 
tionsraten (im langfristigen Mittel) um den Faktor 4, 
gefolgt von drei kleinen Maxima zwischen Ca. 5.8 und 
5.6 Mio. J.v.h. WÃ¤hren des Messins und untersten 
Plio/.Ã¤ns von etwa 5.6 - 4.65 Mio. J.v.~., bilden die 
sili~.iklastischen Akkumulationsraten ein ausgeprÃ¤gte 
Minimum von nur etwa 1 g*m-**}-I bzw. 3 g*m-2*J-l, 
bei Annahme einer SchichtlÃ¼ck zwischen 5.6 und 5.0 
Mio. J.v.h. (Abb. 36, vgl. Kap. D.2.). Die Staubfluxkurve 
von Site 397 nimmt zwischen etwa 8 und 4.6 Mio. J.v.h. 
einen etwas Ã¤hnliche Verlauf (Abb. 34), vor allem was 
die Staubgipfel bei 5.8 - 5.6 Mio. J.v.h. betrifft, die man 
auch bei Site 141 wiederentdeckt (Stein, 1986). 
Ab 4.6 Mio. J.v.h. steigt der Staubflux bei Site 659 
drastisch an. Die Akkumulationsraten erreichen HÃ¶he 
punkte von bis zu 27 g*m2*J l  vor ca. 4.5, 4.15 und ca. 
3.6 Mio. J. (Abb. 36, 40). Akzeptiert man einen Hiatus 
von 5.6 - 5.0 Mio. J.v.h. (s. Kapitel D.2., Abb. 21), der 
etwas hÃ¶her Akkumulationsraten zwischen 5.0 und 4.6 
Mio. J.v.h. zur Folge hÃ¤tte so bliebe der markante 
Wechsel in  den Akkumulationsraten vor 4.6 Mio. J. 
dennoch abrupt (Abb. 36). Dieser massive Umschwung 
vor 4.6 Mio. J. ist auch in den Staubfluxkurven der Sites 
660 und 661 deutlich erkennbar, wenn auch schlechter 
belegt. 
Zwischen 3.5 und 2.7 Mio. J.v.h. zeigen die 
Fluktuationen in den siliziklastischen Akkumulationsra- 
ten eine geringere Schwankungsbreite von nur 4 - 16 
g*m-2*J-l mit einem etwas Enger anhaltendem Mini- 
mum vor 2.8 - 2.7 Mio. J. (Abb. 40). Der Beginn der 
NordhemisphÃ¤renvereisun vor etwa 3.1 Mio. J. fÃ¼hr bei 
Site 659 zu keinem drastischen Anstieg der maximalen 
Staubfluxraten, wie von Stein (1986) an Site 397 vor der 
Nordsahara beobachtet, allerdings bei den KorngrÃ¶ÃŸ 
und Tonmineralkomponenten der Staubfracht (s. unten). 
Einxelmaxima von Ã¼be 20 g Staub *m-2*J-1 er- 
scheinen vor 2.92, 2.55, 2.35 und 1.85 Mio. J., gefolgt 
wieder von einem auffallenden langfristigen Minimum 
Â¥/.wische 1.8 und etwa 1.45 Mio. J.v.h. (Abb. 40). 
AnschlieÃŸen folgen allmÃ¤hlic hÃ¶her Akkumula- 
tionsraten bis hin /.U einem absolutem Maximum 
(30 g*m-**J-') vor Ca. 0.7 Mio. J., im 6180-Stadium 18. 
Weitere extreme Maxima fallen in der Brunhes Chron in 
die 0-Isotopenstadien 16 und 2. Zwischen 0.6 und 0.4 
Mio. J .v .~ . ,  von Stadium 14 - 12, sind die Raten generell 
deutlich geringer. Die Staubfluxkurve von Site 397 
(Stein, 1986) zeigt vergleichsweise wÃ¤hren der gesam- 
ten letxten 0.5 Mio. J. ein anhaltendes ausgeprÃ¤gte 
Minimum, das mÃ¶glicherweis aus oberflÃ¤chennahe 
Kernverlusten, der geringen zeitlichen AuflÃ¶sun oder 
der relativ groben Stratigraphie resultiert. 
Generell gehen wÃ¤hren der letzten 2.8 Mio. J. 
(Stadium 120) die Einzelmaxima in den ~ili~iklastischen 
Akkumulationsraten mi t  den Kaltstadien einher (Abb. 
40). Im Zeitabschnitt davor, vor 2.8 - 4.5 Mio. J., wo nur 
wenige Kaltstadien klar zu definieren sind, gibt es meist 
keinen klaren Zusammenhang (Staub-reiche Kaltstadien 
waren z.B., Stadium 136, 142, 144, 150, 154). 
Die silixiklastischen Tonanteile < 2 um schwanken 
wÃ¤hren der letzten 4.8 Mio. J. zwischen 25 und 90 % , 
die Siltanteile > 6 um variieren hingegen nur zwischen 3 
und 40 % (Abb. 40). Die - Ã¼be weite Zeitabschnitte erst 
grob erfaÃŸte - Fluktuationen von Ton < 2 um und Silt > 
6 um sind in der siliziklastischen Fraktion grÃ¶ÃŸtentei 
invers korreliert (Abb. 40). Die Tonfraktion gibt mit 
ihren Fluktuationen die Hauptmuster der Klimaentwick- 
lung am deutlichsten wider: Von ca. 4.6 - 3.2 Mio. J.v.h. 
schwankt sie etwa gleichmÃ¤ÃŸ zwischen Ca. 65 und 
90 %, erreicht zwischen 3.2 und 2.9 Mio. J.v.h. dann ein 
auffallendes Maximum bei > 80 % und fÃ¤ll anschlie- 
ÃŸen in zwei groÃŸe Schritten auf das viel tiefere Niveau 
der quartÃ¤rzeitliche Fluktuationen. Der erste Um- 
schwung erfolgte von 2.9 - Ca. 2.55 Mio. J.v.~.,  der 
zweite im wesentlichen vor 1.1 - 1.0 Mio. J. Die 
Siltanteile spiegeln gegenlÃ¤ufi vor allem auch den 
zweiten Schritt, nicht hingegen den ersten, wo die 
O~~illationen och relativ gleichfÃ¶rmi von 4.6 bis 
gegen 2.2 Mio. J.v.h. fortlaufen. AnschlieÃŸen verringern 
sich auch die Siltminima allmÃ¤hlic bis 1.0 Mio. J.v.h. 
Wie bei Sites 658 (Abb. 38) und 397 (Stein, 1986) wird 
dadurch auch unter der Staubtransportbahn des AEJ die 
erste groÃŸ prÃ¤quartÃ¤re/jungpliozÃ Klima- 
verschlechterung vor Ca. 3.0 bis 2.6 Mio. J. wieder 
deutlich durch eine KorngrÃ¶ÃŸenvergrÃ¶ber dokumen- 
tiert. WÃ¤hren der letzten Million Jahre schwanken die 
Siltanteile schlieÃŸlic zwischen 8 und 40 %. Hohe 
Siltanteile sind sowohl in Kalt- wie in Warmzeiten zu 
beobachten, so daÃ ein einfacher Be/.ug /,ur 6180- 
Klimakurve fehlt. 
Die Silt-Akkumulationsraten bestÃ¤tige das obige 
Bild (Abb. 40). Sie schwankten relativ gleichfÃ¶rmi von 
0.5 - 5 g*m-**J-! /,wischen 4.8 und 1 Mio. J .v .~. ,  
abgesehen von einem signifikanten Minimum vor 3.4 - 
2.9 Mio. J. Vor rund 1 Mio. Jahren stiegen die 
Akkumulationsraten dann binnen 100 ka generell noch- 
mals an und erreichten eine grÃ¶ÃŸe Schwankungsbreite 
von 1 - 8 g*m-2*J-l. Zwei extreme Maxima im Stadium 
18.2 und 2 erreichen Werte von Ã¼be 10 g*m-2*J-1. 
Abb. 40. Detailuntersuchungen zum AEJ-Staubflux an Site 659: ModalkorngrÃ¶Ã der siliziklastischen Siltfraktion > 6 - 
um, Akkumulationsraten der gesamt-siliziklastischen Fraktion und des Siltanteils > 6 um, Ton und Siltanteile > 6 um 
(als Prozentwerte der CMg- und karbonatfreien Sedimentfraktion), 6180-Klimakurve. Gestrichelte Linien kennzeichen 
verÃ¤ndert Staubfluxraten unter Annahme eines Hiatus zwischen 5.0 und 5.6 Mio. J. (vgl. Kapitel D.2.). 
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Die ModalkorngrÃ¶ÃŸ der Siltfraktion geben wegen 
der geringen Probenmengen zum Teil wenig Auskunft 
(Kapitel C.5.). Sie schwanken an Site 659 (Abb. 40) 
zwischen 9 und 28 um und sind im Vergleich zum 
kÃ¼stennahe Site 658 (Abb. 38) etwa um den Faktor 1.4 
feiner. Die grÃ¶bste ModalkorngrÃ¶ÃŸ finden sich wiih- 
rend der letzten Mio. J., stehen allerdings in keiner 
einfachen Beziehung zu den quartÃ¤re Kalt- und Warm- 
xeiten. 
Die sili~.iklastischen Akkumulationsraten bei Site 660 
variieren (Abb. 36) wiihrend der letzten 8 Mio. J. 
/.wischen 2 und 15 g*m-2*Jl und sind somit im 
Vergleich zum nÃ¶rdlichere Site 659 um die HÃ¤lft 
geringer. Trotz der geringen ZeitauflÃ¶sun (Tab. 10) und 
der schwiicheren Stratigraphie an Site 660 stimmen die 
Schwankungen in den sili~iklastischen Akkumulationsra- 
ten 7.eitmiiÃŸi recht gut mit denen von Site 659 Ã¼berei 
(Abb. 36). Die wenigen MeÃŸwert im spÃ¤te MiozÃ¤ 
zeigen niedrige Akkumulationsraten von etwa 2.5 g*m- 
2*J-l. Ab etwa 4.6 Mio. J.v.h. (schlecht durch die 
Probendichte erfaÃŸt steigen die Akkumulationsraten wie 
bei Site 659 deutlich an und erreichen vor 4.5, 3.9, 3.6 
und 3.0 Mio. Jahren erste HÃ¶hepunkt im Plio~.Ã¤n Nach 
einem ausgeprsgten Minimum zwischen etwa 2.95 und 
2.7 Mio. J .v .~ . ,  etwas frÃ¼he als bei Site 659, folgen 
generell hÃ¶her Werte der Oszillationen bis Ca. 1.4 Mio. 
J.v.h. Nochn~als hÃ¶her ~ili~iklastische Akkumula- 
tionsraten von bis zu 16 g*m-2*J-l charakterisieren 
schlieÃŸlic das Pleistoziin der letzten 1.4 Mio. J. 
Site 661 weist im Vergleich zu den weiter nÃ¶rdliche 
Sites 658, 659 und 660 wÃ¤hren der letzten 8 Mio. Jahre 
die geringsten sili/.iklastischen Akkumulationsraten von 
1 bis knapp 10 g*m-2*J-I auf (Abb. 36). Das Mio7an 
wird von 8 - 4.8 Mio. J.v.h. wie an den Sites 659 und 
660 durch geringe Akkumulationsraten charakterisiert. 
Nimmt man von 5 - 5.6 Mio. J.v.h. einen Hiatus an (vgl. 
Kapitel D.4., Abb. 231, so ergiibe sich allerdings ein 
markantes Maximum im Staubflux zwischen etwa 6.0 
und 5.7 Mio. J . v .~ . ,  also zeitgleich mit jenem bei Sites 
141, 366, 397 (Stein, 1985) und 659 (vgl. Abb. 34 und 
36). Zeitgleich mit den Sites 659 und 660 erfolgte ein 
drastischer Anstieg in den Akkumulationsraten dann im 
frÃ¼heste Pliozzn, vor etwa 4.6 Mio. Jahren. Ein weiterer 
Anstieg im Staubflux ist schlieÃŸlic genauso wie bei Site 
660 wieder vor etwa 1.4 Mio. J. zu beobachten. 
Wiihrend also bei der hochauflÃ¶sende Zeitreihe von 
Site 659 die durchschnittlichen Staubfluxraten erst um 
ca. l Mio. J.v.h. ihr Maximum erreichen, tun sie dies bei 
den beiden weiter sÃ¼dliche Bohrpunkten 660 und 661 
bereits um 0.4 Mio. J.v.h. frÃ¼her und zwar signifikant 
auch bei einer geringeren Datendichte. 
F.3.2.2. Tonminerale 
Abb. 41 gibt einen Ãœberblic Ã¼be die langfristigen 
Mittel in der Tonmineralzusammensetzung von Sites 658 
und 659 fÃ¼ folgende 3 Zeitabschnitte: die Brunhes 
Chron von 0 - 0.73 Mio. J .v .~. ,  das Obere Plioziin von 
1.6 - 3.4 Mio. J.v.h. und das Untere Plio~.Ã¤ (nur Site 
659) von 3.4 - 4.8 Mio. J.v.h. ZunÃ¤chs rillt auf, daÃ 
wiihrend dieser Zeitintervalle hohe Kaolinitanteile von 
36 - 65 % (Abb. 41) die Tonfraktion bei Site 658 und 
659 fortlaufend dominieren, typisch fÃ¼ iiolische wie 
fluviatile Sedimentfracht aus der S-Sahara und Sahel- 
zone. Der Chloritanteil beider Sites liegt im Mittel unter 
3 %, steigt in den letzten 700 000 Jahren aber merklich 
an. Die Tonmineraizusammensetzung bei Sites 658 und 
659 unterscheidet sich im wesentlichen durch etwas 
hÃ¶her Montmorillonit- und niedrigere Illitanteile bei 
Site 659 (Abb. 41 ). 
Im unteren und mittleren PliozÃ¤n zwischen 4.8 und 
3.2 Mio. J.v.~.,  charakterisieren deutlich hÃ¶her Kaolinit- 
gehalte von 46 - 65 % und etwas erhÃ¶ht Illitgehalte von 
bis zu 38 % die Tonfraktion b e i s t e  659 (Abb. 41, 42). 
Die kaolinitreiche Tonfraktion deutet auf eine dominante 
Staubzufuhr durch den AEJ (Lange, 1982), den Haupt- 
staubtrÃ¤ge im Untersuchungsgebiet. Zugleich weisen 
starke Fluktuationen im IIK-Verhiiltnis mit Maxima vor 
etwa 4.5, 4.2, 4.1 und 3.7 Mio. J. auf vorrÃ¼bergehend 
Spitzen in der meridionalen Staubzufuhr aus der N- 
Sahara (Abb. 42). Das CIK- Verhiiltnis weicht Teil 
von dem Kurvenverlauf des IIK- VerhÃ¤ltnisse ab, zeigt 
jedoch auch vor 4.2 Mio. J. ein extremes Maximum 
(Abb. 42). 
Etwa parallel mit dem Beginn der globalen Klima- 
verschlechterung im mittleren PlioGn vor etwa 3.1 Mio. 
J. vollzieht sich bei Site 659 ein deutlicher Wechsel in 
der Tonmineral~usammensetzung. Der Montmorillonit- 
gehalt steigt drastisch von etwa 25 O/o auf 50 % zwischen 
3.2 und 2.8 Mio. J.v.h. und bleibt dann im Mittel das 
zweithiiufigste Tonmineral bei Site 659 (Abb. 41), 
abgesehen von einem ausgeprÃ¤gte Illitmaximum vor 2.6 
und 2.7 Mio. J. (Abb. 42). Die Zunahme im Montmoril- 
lonitgehalt fÃ¼hr zwangsweise zu einer Abnahme (Ver- 
dÃ¼nnung im Kaolinitgehalt von ca 50 % auf 35 % und 
im Illitanteil von Ca. 25 auf 15 %. Die Fluktuationen im 
IIK- Verhiiltnis einige Maxima vor etwa 3.4, 3.2, 
2.7, 2.5 und 2.1 Mio. J., aber keine langfristige 
Veriinderung (Abb. 42). Da im wesentlichen der AEJ den 
kaolinitreichen Staub zu Site 659 triigt, muÃ man im 
Staubaufnahmegebiet des AEJ, also vor allem in  der 
S-Sahara und Sahelzone vor 3.2 - 2.7 Mio. J. auf eine 
groÃŸrÃ¤umi Erosion von Montmorillonit auf Kosten 
von Kaolinit schlieÃŸen eventuell durch Neubildung 
(s. Kap. E.). 
Etwa zeitgleich steigt auch das CIK- Verhiiltnis vor 
etwa 3.1 Mio. J. auf ein leicht erhÃ¶hte Niveau bis zum 
Ende des Plioziins und wÃ¼rd auf eine intensivierte 
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Abb. 41. Ãœberblic Ã¼be langfristige VerÃ¤nderunge in der Tonmineralzusammensetzung bei Site 658 und 659 fÃ¼ die 
Zeitintervalle 0 - 0.73 Ma, 1.6 - 3.4 Ma und 3.4 - 4.8 Ma (nur Site 659). Balken markieren Schwankungsbreiten, 
Kreise zeigen Mittelwerte. 
Staubzufuhr des NE-Passates hinweisen. Allerdings ist 
diese Entwicklung aufgrund der geringen zeitlichen 
AuflÃ¶sun noch unsicher (Abb. 42). 
Bei Site 658 erreichte der Kaolinit im Mittel seine 
HÃ¶chstwerte solange tonreicher FluÃŸeintra vor 3.6 - 2.1 
Mio. J. die Sedimentation dominierte (Abb. 41). Der 
Montmorillonitanteil Ã¼berwo im Mittel den Illitanteil 
(Abb. 41). Chlorit war damals noch kaum vorhanden. 
Parallel gingen extrem geringe IIK- VerhÃ¤ltnisse die mit 
rund 0.4 sogar noch tiefer als bei Site 659 (0.45) lagen 
(Abb. 43). Das Einzugsgebiet der pliozÃ¤ne FluÃŸfrach 
wire aufgrund der Dominanz von Kaolinit und Mont- 
morillonit eher in der Zentral- oder Sudsahara als in 
einer Randregion des Atlasgebirges vermuten. 
Ab etwa 2.1 Mio. J.v.h, nahm die HÃ¤ufigkei und 
zeitliche Dauer der Phasen mit FluÃŸzufuh zum Site 658 
drastisch ab (Abb. 41, 43). Etwa zeitgleich kam es zu 
einer markanten VerÃ¤nderun in der Tonmineralzusam- 
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Abb. 42. Anteil von Kaolinit, Montmorillonit, Illit und Chlorit an der Tonfraktion < 2 um bei Site 659 und 
6180-Klimakurve fÃ¼ die letzten 4.8 Mio. J. ChloritIKaolinit- und IllitIKaolinit- VerhÃ¤ltniss weisen auf dominanten 
Staubeintrag aus der S-Sahara und SahelZone. Montmorillonit/Kaolinit-VerhÃ¤ltni weist auf beginnende Klima- 
verschlechterung in den Randgebieten der Sahelzone seit etwa 3.2 Mio. J.v.h. 
mensetzung. Von 2.1 - 1.5 Mio J. und wÃ¤hren der ab (Abb. 43). Mit diesem Tonmineralspektrum wÃ¤re die 
Brunhes Chron lag der Illitanteil (25 - 30 %) bei Site Sedimente bei Site 658 ab 2.1 Mio. J.v.h. zum grÃ¶ÃŸer 
658 im Mittel nun deutlich Ã¼be dem Montmorillonitan- Teil durch klastische Zufuhr aus der N-Sahara geprÃ¤gt 
teil (ca. 20 %) (Abb. 43). Der Chloritanteil erreichte bis Ab etwa 2.1 Mio. J.v.h. nimmt auch das IIK- VerhÃ¤ltni 
zu 8 %, der Kaolinitgehalt sank im Mittel auf Ca. 45 % zunÃ¤chs bis etwa 1.85 Mio. J.v.h. zu, sank dann aber 
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Abb. 43. Anteil von Kaolinit, Montmorillonit, Illit und Chlorit an der Tonfraktion 2 pm bei Site 658 vor 0 - 0.73 
und 1.5 - 3.6 Mio. J. Oberer Balken kennzeichnet Zeitintervalle mit FluÃŸschÃ¼ttu (schwarz) und Staubeintrag ohne 
FluÃŸschÃ¼ttu (weiÃŸ mit Hinweisen auf Auswaschung von Feinmaterial durch BodenstrÃ¶m (gepunktet). Hohe 
ChIoritlKaolinit- und IllitlKao1init- VerhÃ¤ltniss geben Hinweise auf Liefergebiete der terrigenen Fraktion in der 
N-Sahara; 6180-Klimakurve. 
nach den ersten wenigen Daten, 7.um Ende des Pliozzns 
nochmals deutlich ab. Das CIK- VerhÃ¤ltni zeigte bereits 
ab etwa 2.65 Mio. J . v . ~ .  einen ersten deutlichen Anstieg 
in  der Schwankungsbreite. Die folgenden Maxima bis 
7.um Ende des Plio7.Ã¤n stimmen 7,eitIich mit denen der 
IIK- VerhÃ¤ltniss zwischen 2.15 und 1.6 Mio, J . v .~ .  
Ã¼berei und beschrÃ¤nke sich auf Windstaubsedimente, 
wzhrend die FluÃŸsediment weiterhin eher kaolinitreich 
blieben (s. FluÃŸbalken Abb. 43). Diese Chlorit- und 
lllit-Maxima lassen darauf schlieÃŸen daÃ sich die 
meridionale (Passat-) Staubherkunft bei Site 658 ab 2.65 
Mio. J . v .~ .  merklich verstÃ¤rkte Ã„lter Phasen mit 
erhÃ¶hte Illit- und Chloritgehalten, die nach Stein (1984) 
bei Site 397 (Abb. 1)  auf eine verstÃ¤rkt NE-Passatfracht 
bereits ab etwa 3.2 Mio. J.v,h, hinweisen, sind bei 
Site 658 wohl durch FluÃŸfrach Ã¼berprÃ¤g Das lassen 
zumindest die extrem geringen Chloritanteile bei Site 
658 zwischen 3.4 und 2.1 Mio. J . v . ~ .  vermuten 
(Abb. 43). 
WÃ¤hren der Brunhes Chron zeigt bei Site 658 das 
IIK- VerhÃ¤ltni nach HÃ¶chststÃ¤nd in den O-Isoto- 
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Abb. 44. Akkumulationsraten von Kaolinit, Montmorillonit, I l l i t und Chlorit an der Tonfraktion 2 pm bei Site 658 
vor 0 - 0.73 und 1.5 - 3.6 Mio. J.; oberer Balken kennzeichnet Zeitintervalle mit FluÃŸschÃ¼ttu (schwarz) und 
Staubeintrag ohne F~uÃŸschÃ¼ttu (weiÃŸ mit Hinweisen auf Auswaschung von Feinmaterial durch BodenstrÃ¶m 
(gepunktet); 6180-Klimakurve. 
penstadien 15,1, 14.4 und 13. I eine Abnahme in der 
Schwankungsbreite von 0.5 Mio. J. bis heute. Dies wird 
vor allem durch geringer ausfallende Maxima in den 
Stadien 10, 8, 7.1-7.3 und 5.2 verursacht (Abb. 43). Alle 
diese Maxima gehen mit reinen Windqtaubsedimenten 
einher. Das IIK- VerhÃ¤ltni bei Site 659 zeigt, trotz einer 
schwiicheren 7.eitlichen AuflÃ¶sung wÃ¤hren der Brunhes 
Chron erstmals eine Ã¤hnlich Verteilung der Maxima und 
Minima. Der langfristige Trend der letzten 500 ka bei 
Site 658 ist bei Site 659 jedoch nicht zu erkennen 
(vgl. Abb. 42, 43). 
Die Schwankungen im CIK- VerhÃ¤ltni bei Site 658 
und 659 weichen noch deutlicher voneinander ab. Bei 
Site 658 liiÃŸ sich, iihnlich wie bei den sili~iklastischen 
Akkumulationsraten (Abb. 38) vielleicht eine 200 - 
300 ka Schwingung fÃ¼ das spiite Pleisto~.Ã¤ erkennen 
(Abb. 43). Bei Site 659 ist hingegen von etwa 1.3 Mio. J. 
bis heute langfristig eine mittlere Zunahme im CIK- 
VerhÃ¤ltni 7.u beobachten, 7.um zweiten Mal nach der 
ersten Zunahme vor 3.0 - 1.6 Mio. J, von der bei Site 
658 nichts zusehen ist. Betrachtet man die kurzfristigen 
Fluktuationen im CIK- VerhÃ¤ltni bei Site 658, so rallt 
auf, daÃ wiihrend der letzten 700 ka Maxima Ã¼berwie 
gend mit Zeiten eines dominanten FluÃŸeintrage einher- 
gehen, so LB. im Stadium 15.5, 13.3, 13.15, 11.33, 
11.31, 9.33, 7.5 und an der Stadiengrenze 716 (Abb. 43). 
Zwei extreme Einzelmaxima im Stadium 10.4110.3 und 
14.4 begleiten hingegen reine Windstaubsedimente, 
Maxima, die jedoch mangels zeitlicher AuflÃ¶sun bei 
Site 659 nicht entwickelt sind. Eine generelle Korrelation 
der IIK- und CIK- VerhÃ¤ltniss mit den O-tsotopenkur- 
ven ist weder an Site 658 noch an Site 659 zu erkennen. 
Nur in der Brunhes Chron treten bei Site 658 hohe 
Anteile von Chlorit und Il l it vorwiegend in Warmstadien 
auf, wÃ¤hren Montmorillonit und Kaolinit ihre Maxima 
Ã¼berwiegen in den Kaltstadien zeigen (Abb. 43). 
Die Akkumulationraten von Illit, Montmorillonit und 
Kaolinit 7,eichnen bei Site 658 und 659 im Gegensatz zu 
denen von Chlorit im wesentlichen den Kurvenverlauf 
Akkumulationsraten der Tonfraktion nach (Abb. 44, 45). 
Hohe Tonakkumulationsraten von durchschnittlich 80 
g*m-**J-' kennzeichnen bei das PliozÃ¤ mit 
dominantem FluÃŸeintra von 3.6 - 2.35 Mio. J.v.~. (Abb. 
44). Maxima vor 3.15 - 3.25, 2.95 - 3.05 und 2.45 - 2.65 
Mio. J. werden durch hohe Akkumulationsraten von 
Kaolinit und Montmorillonit geprÃ¤gt weniger durch Illit. 
Abb. 4.5. Akkumulationsraten von Kaolinit, Montmorillonit, Illit und Chlorit an der Tonfraktion < 2 pm bei Site 659 
wÃ¤hren der letzten 4.8 Mio. J.; 6180-Klimakurve. 
WÃ¤hren der jÃ¼ngere Zeitabschnitte von 2.2 - 1.56 
Mio. J . v .~ .  und der Brunhes Chron sinken die Tonakku- 
mulationsraten im Mittel auf etwa 40 g*m-2*J-l 
(Abb. 44). Die Akkumulationsraten von Illit und Chlorit 
treten dabei erstmals deutlich stÃ¤rke in den Vordergrund 
im Vergleich zu denen von Kaolinit und Montmorillonit. 
FrÃ¼h Maxima in den Chlorit- und Illit- Akkumulations- 
raten liegen bei Site 658 vor etwa 2.0, 1.83 und vor 1.63 
Mio. J. In der Brunhes Chron fallen hohe Akkumula- 
tionsraten der einzelnen Tonminerale generell in den 
Interglazialstadien (Abb. 44). 
Die Gesamt-Tonakkumulationsrate bei Site 659 liegt 
im Mittel bei etwa 8 g*m-**J-1 (Abb. 45). Starke 
Fluktuationen von 3 - 20 g*m-**J-l kennzeichnen die 
Tonakkumulationsraten bei Site 659 im Ã¤ltere PliozÃ¤ 
vor 4.5 - 3.5 Mio. J. Hier bilden die Akkumulationraten 
der einzelnen Tonminerale extreme Maxima vor Ca. 4.5, 
4.4, 4.2 und 3.6 Mio. J. Ab 3.5 Mio. J . v .~ .  Ã¼berschreite 
die Akkumulationsrate von Ton insgesamt nur noch 
selten Werte von 8 g*rn-ZSJ-l. Der drastische Anstieg im 
Montmorillonitanteil vor 3.6 - 2.8 Mio. J. ist in den 
Akkumulationsraten weniger deutlich ausgeprÃ¤gt also 
nicht mit einem Anstieg sondern nur mit einer Um- 
schichtung der Tonfraktion verbunden. Die Akkumula- 
tionsraten von Kaolinit, Illit und Chlorit zeigen zwischen 
3.5 und 2.7 Mio. J .v .~ .  ein langfristiges Minimum wie 
die Staubfluxraten insgesamt, mit auffallend geringen 
Schwankungsbreiten. WÃ¤hren der letzten 2.7 Mio. J. 
haben die Kaolinit- und Illit- Akkumulationsraten wieder 
etwas grÃ¶ÃŸe Schwankungsbreiten. Sie erreichten jedoch 
nichi mehr das AusmaÃ der frÃ¼hpliozÃ¤n Fluktuationen. 
Die Amplituden der Chlorit-Akkumulationsraten steigen 
erst wÃ¤hren der letzten Mio. J. deutlich an. Seither 
werden die Fluktuationen der Akkumulationsraten der 
Tonfraktion von einem Zyklus mit einer Periode von 200 
- 300 ka Ã¼berlagert Dieser Zyklus ist vor allem in den 
Kaolinit- Akkumulationsraten deutlich dokumentiert. 
Eine engere zeitliche AuflÃ¶sun ist aber auch zur 
Beurteilung dieses Zyklus noch erforderlich. 
DISKUSSION 
F.3.3. Die PalÃ¤obreit der ITCZ 
Die PalÃ¤obreit der ITCZ, mit der die Staubtrajek- 
torie des African Easterly Jets (Am) im Sommer eng 
verknÃ¼pf ist (vgl, Kap. B.2. und Kap. E.), wurde anhand 
der Quarzakkumulationsraten von Sites 657 und 659 - 
661, die ein Nord-SÃ¼ Profil vor der KÃ¼st NW-Afrikas 
bilden, fÃ¼ die letzten 4.5 Mio. Jahre nÃ¤he eingegrenzt 
Abb. 46. Nord-SÃ¼d-Profi der Site 657 und 659 - 661 vor der KÃ¼st NW-Afrikas. Quarzakkumulationsraten spiegeln 
breitenabhÃ¤ngig IntensitÃ¤ des zonal gerichteten Staubtransportes fÃ¼ die letzten 8 Mio. J. wieder: Das Zentrum des 
aeolischen Transportes bildet sich deutlich in anhaltendem Quarzflux-Maximum bei Site 659 ab (nach Tiedemann et 
al., 1989). (Turbiditanteile bei Site 657 durch schwarze h lken  markiert). 
(Abb. 46, Tiedemann et al., 1989). Eine Nord- oder 
SÃ¼dverlagerun des Staubfluxmaximums Ã¼be dem E- 
Atlantik zwischen Ca 5-N und 25-N wÃ¤r auf eine 
analoge NordlSÃ¼d-Breitenverlagerun der ITCZ zurÃ¼ck 
zufÃ¼hren Site 659, das heute unterhalb des Zentrums 
von zonal gerichteten Staubtransport im AEJ, dem 
HauptstaubtrÃ¤ge NW-Afrikas liegt, lag auch wÃ¤hren 
der letzten 4 Mio. J. deutlich unter dem Zentrum des 
Staubeintrages. Dies bildet sich in einem anhaltendem 
Quarzfluxmaximum bei Site 659 ab (Abb. 46). Dieser 
Befund weist zumindest fÃ¼ die letzten 4 Mio. J. auf eine 
stabile sommerliche PalÃ¤o-Breitenlag der ITCZ hin, 
deren Lage somit langfristig nicht an globale Kli- 
maschwankungen gekoppelt ist. WÃ¤hren arider Klima- 
phasen mit langfristig hoher Staubanlieferung, z. B. vor 
4 oder 1 Mio. J,, scheint sich der Staubeintrag nach 
Norden und SÃ¼de auszuweiten, angezeigt durch 
erhÃ¶ht Quarzakkumulationsraten bei Site 657 und 660 
(Abb. 46). 
Flohn (1981) postulierte fÃ¼ die Zeiten mit unipolarer 
Vereisung der Antarktis eine Nordverlagerung der ITCZ, 
also vor mehr als 3.1 Mio. J., die im Vergleich zu heute 
im Jahresmittel etwa 4' nÃ¶rdlicher d.h. bei etwa 10Â° 
lag. Hinweise in diese Richtung gÃ¤b eventuell auch das 
Maximum in den Quarzakkumulationsraten bei Site 657 
vor mehr als 4 Mio. J., das sich deutlich von den 
Akkumulationraten der Sites 659 - 661 abhebt und damit 
eine Nordverlagerung der ITCZ andeutete (Abb. 46). 
Nach Stein (1984) sprÃ¤che hingegen die kaolinitrei- 
chen Sedimente der letzten 15 Mio, J. bei Site 366 auf 
dem Sierra Leone RÃ¼cke bei etwa 6-N gegen eine 
drastische Nordverlagerung der ITCZ seit dem Oberen 
MiozÃ¤n Eine winterliche Position der ITCZ nÃ¶rdlic 
6ON hÃ¤tt wahrscheinlich die Zufuhr kaolinitreicher 
StÃ¤ub aus der SÃ¼dsahar und Sahel durch den winter- 
lichen NE-Passat bis Site 366 verhindert und die 
Staubzufuhr durch den SE-Passat begÃ¼nstigt Dies sollte 
sich dann in einer Dominanz von illitreichem SE- 
Passatstaub wiederspiegeln, wie in dem Zeitabschnitt vor 
38 - 16 Mio. J., als Site 366 aufgrund der Plattendrift 
langfristig sÃ¼dlic des Ã„quator lag und die Terrigen- 
fracht zu jener Zeit ausschlieÃŸlic vom SE-Passat 
stammte. 
Aufgrund einer stabilen Breitenlage des Ausbruchs- 
zentrums von AEJ-Staub und der ITCZ, war somit im 
Mittel auch die Lage des Sahara TrockengÃ¼rtel mit 
seinem Kern etwa konstant. Im wesentlichen muÃ daher 
trotz der relativ konstanten Breite der ITCZ fÃ¼ die 
letzten 4.5 Mio. J. von einer Ã¤hnliche Zonierung der 
TonmineralbestÃ¤t~d wie heute in Nordafrika und im 
angrenzenden Ã¤quatoriale Ostatlantik ausgegangen wer- 
den. Davon zeugen die mÃ¤chtige quartÃ¤re LateritbÃ¶de 
der Sahelzone (Conrad, 1969; Michel, 1973). Dement- 
sprechend konnte bereits Stein (1984) bei den Sites 366, 
141, 397 und 544 (Abb. 1) nachweisen, daÃ wÃ¤hren der 
letzten 6 Mio. J. der Kaolinit so wie heute in den 
Tiefseesedimenten vom Ã„quato in Richtung Norden 
deutlich abnimmt. 
F.3.4. Herkunftsgebiete von Staub- und FluÃŸ 
fracht 
Der generell hohe Anteil von Kaolinit in den 
Staubsedimenten von Site 658 und 659, der sich in 
geringen CIK- und IIK-VerhÃ¤ltnisse ausdrÃ¼ckt weist 
klar auf eine dominierende Staubaufnahme in der 
SÃ¼dsahar und Sahelzone und damit auf einen Eintrag 
durch den AEJ. Dies zeigt, daÃ die Passatfracht aus der 
Nordsahara wÃ¤hren der letzten 4 - 5 Mio. J. einen nur 
geringen Teil ausmachte. 
Die CIK-VerhÃ¤ltniss bei Site 659 (18"N) liegen um 
einen Faktor 10 - 30 niedriger als bei den nÃ¶rdlichere 
Sites 397 (27-N) und 544 (34ON), die nach Stein (1984) 
durch Staubfracht des kÃ¼stennahe NE-Passates 
dominiert werden. Demnach dÃ¼rft die Passatfracht aus 
der Nordsahara besonders bei Site 659 nur noch einen 
geringen Teil des Gesamteintrages  ausmache^^. Im 
wesentlichen prÃ¤g hier vielmehr die Staubfracht des AEJ 
aus der S-Sahara und Sahelzone die plio-pleistozÃ¤ne 
Sedimente, so wie es Lange (1982) fÃ¼ die rezenten 
Sedimente feststellte. 
Bei Site 658 war im Vergleich zum Site 659 der 
Passatstaubanteil aus der Nordsahara bereits etwas hÃ¶her 
Die CIK-VerhÃ¤ltniss sind hier nÃ¤mlic im Mittel um 
einen Faktor 2, die IIK-VerhÃ¤ltniss allerdings nur um 
einen Faktor von 1.4 hÃ¶he (vgl. Abb. 42, 43). 
Aufgrund der anÃ¤hern stabilen PalÃ¤obreitenlag der 
ITCZ wÃ¤hren der letzten 4 Mio. J., wird davon 
ausgegangen, daÃ die plio-pleistozÃ¤ne Sedimente der 
sÃ¼dlichere Sites 660 und 661 im Bereich der Sierra 
Leone Schwelle durchwegs so wie heute durch die 
Staubfracht des AEJ und des winterlichen NE-Passates 
aus der SÃ¼dsahar und Sahelzone bestimmt wurden. Stein 
(1986) nahm noch eine zeitweise dominante Staubzufuhr 
durch den SE-Passat bzw. SW-Monsun an, die bis Site 
366 auf dem Sierra Leone RÃ¼cke reichte. Dies ist 
jedoch nach neueren Untersuchungen von Janecek (1985) 
eher aus zuschlieÃŸe^^ Janecek zeigte nÃ¤mlic an Sedi- 
mentkernen aus dem Ã¤quatoriale SE-Atlantik, daÃ fÃ¼ 
die letzten 250 000 Jahre der Staubflux von Ca. O*N auf 
10Â° so drastisch abnimmt, daÃ bereits hier der Staub 
nur aus dem Norden stammen und die Staubzufuhr aus 
der Kalahari und Namib einen nur unbedeutenden Teil 
ausmachen kÃ¶nne Die mÃ¼ÃŸ aufgrund der stabilen 
PalÃ¤obreitenlag der ITCZ auch fÃ¼ das PliozÃ¤ gelten. 
Analog fÃ¼hre Ruddiman und Janecek (1989) den 
terrigenen Sedimenteintrag zu den Sites 6621663 und 664 
im sÃ¼dÃ¤quatorial E-Atlantik (Abb. 1) wÃ¤hren der 
letzten 3.7 Mio. J. im wesentlichen auf die Staubfracht 
des winterlichen NE-Passates zurÃ¼ck 
Die Staubfluxraten der Sites 659 - 661 produzieren 
somit ein direktes Abbild von den Klimaschwankungen 
in  der SÃ¼dsahar und Sahelzone. Bei Site 658 dÃ¼rft 
zumindest zeitweise ein stÃ¤rkere Klimasignal aus der 
N-Sahara (sommerliche NE-Passatfracht) mitspielen. 
Phasen mit dominantem FluÃŸeintra unterscheiden sich 
bei Site 658 in ihrer To~~mineralverteilungen icht vom 
Staubeintrag und liefern keinen Hinweis auf das FluÃŸein 
zugsgebiet. Die FuÃŸregio des Atlas und Antiatlas wÃ¤r 
allerdings wÃ¤hren des PliozÃ¤n von 3.6 - 2.6 Mio. J . v .~ .  
aufgrund der extrem niedrigen CIK- und IlK-VerhÃ¤lt 
nisse als Ursprungsgebiet auszuscl~lieÃŸen 
F.3.5. Die langfristige Klimaentwicklung NW- 
Afrikas 
Die Staubfluxkurven von Site 659 und (bei wesent- 
lich schlechterer AuflÃ¶sung 660 und 661 deuten 
wÃ¤hren des spÃ¤te MiozÃ¤n von 8 - 4.7 Mio. J.v.h. auf 
ein zunehmend humides Klima in der SÃ¼dsahar und 
Sahelzone. WÃ¤hren des Messins, zwischen 5.5 und 4.7 
Mio. J.v.~.,  erreichte die HumuditÃ¤ dann einen HÃ¶he 
punkt (Abb. 36), der zeitlich mit der Isolierung und 
Austrocknung des Mittelmeeres zusammenfÃ¤ll (MÃ¼lle 
und Hsu, 1987). Der humide Klimabereich erstreckte 
sich wÃ¤hren des Messins vermutlich bis in die 
Nordsahara, da damals auch bei Site 397 der Staubein- 
trag durch den NE-Passat stark reduziert war (Abb. 34; 
Stein, 1984). 
Ab etwa 4.6 Mio. J.v.h. folgte dann die dramatische 
Zunahme der Trockenphasen in der SÃ¼dsahar und 
Sahelzone, wie bereits beschrieben am drastischen 
Anstieg in den Staubfluxraten bei Sites 659 - 661 
(Abb. 36). Seither waren die Trockenphasen langfristig 
nahezu konstant intensiv und hÃ¤ufig Auch Pokras und 
Ruddiman (1989) schlossen aus dem Vorkommen der 
SÃ¼ÃŸwasserdiatom Me/eos^ra in den Staubsedimenten 
der Ã¤quatoriale Sites 6621663 und 664, daÃ aridere 
Klimaintervalle die Sahelregion seit mindestens 3.8 Mio. 
J.v.h. prÃ¤gten Die ausgeprÃ¤gte AriditÃ¤tszykle setzten 
in der S-Sahara und Sahelzone somit Ã¼be 1.5 Mio. J. 
frÃ¼he ein als bisher angenommen (ca. 3 Mio. J.v.h.; 
Sarnthein et al., 1982; Suc, 1984; Stein, 1984). Interes- 
santerweise weisen die Tonminerale von Site 653 aus 
dem Thyrrenischen Meer auch auf eine Aridifizierung 
des Mittelmeerraums vor 4.6 - 3.4 Mio. J. hin (de Visser 
und Chamley, 1990). 
Obwohl Site 141 in etwa auf der gleichen geographi- 
schen Breite wie Site 659 liegt, also im Zentrum des 
AEJ-Staubtransportes, ist dort die Zunahme im Staubflux 
vor 4.6 Mio. J. nicht ersichtlich, sondern erst vor 3.1 
Mio. J. (Abb. 34). MÃ¶glich GrÃ¼nd fÃ¼ diese andersar- 
tige Staubfluxkurve sind vor allem die schwache 
zeitliche AuflÃ¶sun (Abb. 341, die noch weitmaschige 
und diskontinuierliche Probenentnahme, das Fehlen von 
ParallelbohrlÃ¶cher an Site 141. um Profilverluste an den 
Kernunterbrechungen zu Ã¼berbrÃ¼ck und wohl beson- 
ders die groÃŸe stratigraphischen Unscharfen vom spÃ¤te 
MiozÃ¤ bis ins frÃ¼h PliozÃ¤n So ist bei Site 141 
aufgrund einer KernlÃ¼ck zwischen 5.4 und 4.6 Mio. 
J.v.h. das FAD von C rugosus (4.6 Mio. J.v.h.1 nur 
unscharf festzustellen und somit auch die Zeiteinstufung 
bis zum nÃ¤chstjÃ¼nger Fixpunkt vor 3.56 Mio. J. (LAD 
R. pseudournb~Tca) wahrscheinlich unzuverlÃ¤ssig 
Das Ã¤quatornah Site 366 (So3O'N), dessen Akkumu- 
lationsraten sich nur auf Biostratigraphie (Stein, 1984; 
Backmann und Shackleton, 1983) und auf einen Pro- 
benabstand von etwa 100 ka stÃ¼tze (Abb. 34), zeigt 
hingegen bereits die ersten Maxima in den Staubakkumu- 
lationsraten vor 4.0 Mio. J. Dieser Zeitpunkt liegt schon 
viel nÃ¤he dem der frÃ¼he Maxima bei Site 659 (Abb. 
38) und unterstreicht die frÃ¼h Aridifizierung der 
S-Sahara und Sahelzone im PliozÃ¤n 
Erst mit dem frÃ¼he Einsetzen einer verstÃ¤rkte 
Vereisung der NordhemisphÃ¤r vor 3.113.0 Mio. J., wie 
sie aus den 0-Isotopendaten hervorgeht, zeigte sich auch 
im kÃ¼stennahe Randbereich der Zentralsahara eine 
zunehmende Klimaverschlechterung. Vor 3.2113.07 Mio. 
J. versiegte erstmals bei Site 658 die FluÃŸfracht die seit 
mindestens 3.6 Mio. J.v.h. kontinuierlich zur Sedimenta- 
tion beitrug (Abb. 38). Etwa zeitgleich, vor Ca. 3.2 Mio. 
J., erfolgte nach Stein (1985, 1986) auch in der 
Nordsahara eine drastische Zunahme der AriditÃ¤tszyklen 
Von Festlandprofilen beschreiben Bonnefille (1983, 
1985) und Vrbra (1985) jedoch erst ab etwa 2.5 Mio. 
J.v.h. eine Klimaverschlechterung. Sie stÃ¼tze sich auf 
Pollen in See- und FluÃŸsedimente des Ã¤thiopische 
Hochlands, die mit Hilfe von Aschenlagen datiert sind, 
sowie auf die Ausbreitung der Antilopen. Es ist eine 
offene Frage, ob das verspÃ¤tet Klimasignal am Festland 
eventuell auf unvollstÃ¤ndig ProfilbestÃ¤nd zurÃ¼ckgeht 
Die Datierung erscheint durch Magneto- und Chronostra- 
tigraphie gut gesichert. 
Die Staubakkumulationsraten bei Site 659 weisen im 
Gegensatz zu Site 658 auf weniger extrem-aride Klima- 
zyklen zwischen 3.5 und 2.6 Mio. J.v.h. als zwischen 4.6 
und 3.5 Mio. J.v.h. Eine ausgesprochen humide Klima- 
phase markierte sogar die SÃ¼dsahar und Sahelzone 
zwischen 2.8 und 2.7 Mio. J.v.h. (Abb. 36). Ã„hnlic 
niedriger Staubeintrag ist bei Sites 660 und 6621663 zu 
erkennen (Ruddiman und Janecek, 1989). Obwohl die 
FluÃŸfrach bei Site 658 zum ersten Mal bereits vor etwa 
3.1. Mio. J. Ã¼be eine lÃ¤nger Phase versiegte, dominier- 
ten dort bis etwa 2.1 Mio. J.v.h. noch weiterhin 
langfristige Phasen mit FluÃŸschÃ¼ttun Daraus folgt, daÃ 
in der nordwestlichen Region der Sahara noch wiederholt 
humide Klimabedingungen auftraten, die mÃ¶glicherweis 
mit den Phasen mit verringerter Staubzufuhr zu den Site 
659 - 661 parallel gingen. 
Zugleich weisen bei Site 659 allmÃ¤hlic zunehmende 
Anteile von Montmorillonit auf Kosten von Kaolinit 
zwischen 3.2 und 2.8 Mio. J.v.h. (Abb. 42) auf 
verÃ¤ndert Staubaufnahmegebiete des AEJ, in der SÃ¼dsa 
hara und Sahelzone. Nach Chamley (1989) geht der 
Montmorillonit auf abgeschwÃ¤cht hydrolytische Verwit- 
terung infolge geringerer NiederschlÃ¤g zurÃ¼ck wie sie 
in Caliche-Gebieten typisch ist. Dies sind nach Singer 
(1984) und Chamley (1989) semiaride Zonen mit 
strengen saisonalen GegensÃ¤tze zwischen humidem und 
sehr trockenem Klima und einem Jahresniederschlag von 
rund 50 - 130 cmIJahr. Heute ist dieses Klima 
charakteristisch fÃ¼ den Nordrand der Sahara. Verbreitete 
Kalklagen zeigen nun, daÃ im PliozÃ¤ solche VerhÃ¤lt 
nisse weite Teile der Nordsahara bis Ca. 25ON beherrsch- 
ten (Conrad, 1969). 
Weitere Einblicke in den Klimawandel im Oberen 
PliozÃ¤ biete eine VergrÃ¶berun der Staubfracht bei Site 
397 ab etwa 3.2 Mio. J. (Stein, 1986). Diese VergrÃ¶ 
berung erfolgte auch unter der Staubtrajektorie des AEJ 
bei Site 658 vor etwa 3.0 Mio. J. (Abb. 38) und bei Site 
659 in zwei Stufen und zwar vor Ca. 2.9 - 2.6 und vor 
1.0 Mio. J. (Abb. 40). Diese Befunde weisen auf 
zunehmende Transportkraft der Winde Ã¼be NW-Afrika 
zwischen 3.2 und 2.6 Mio. J.v.h. hin. Weil Sites 397 und 
658 besonders groÃŸ Anteile der Staubfracht durch den 
Passat erhalten, lÃ¤Ã sich annehmen, daÃ vor allem die 
meridionalen Winde verstÃ¤rk wurden, was allgemein zu 
einer Reduktion der monsunalen NiederschlÃ¤ge also zu 
der an den Tonmineralen (Chloritzunahme) auch 
zu beobachteten Klimaverschlechterung gefÃ¼hr haben 
mag. Diese ÃœbergangsPhas zu ariderem Klima vor 2.9 - 
2.6 Mio. J. stimmt zeitlich mit dem Signal der 
0-Isotopenkurven von Site 658 und 659 in etwa Ã¼berein 
wo nach dem Einsetzen der NordhemisphÃ¤renvereisun 
vor etwa 3 Mio. J. der erste kaltzeitliche HÃ¶hepunk vor 
2.6 Mio. J. im Stadium 110 erreicht wurde. Ein stÃ¤rke 
ausgeprÃ¤gte Temperaturanstieg vom Pol zum Ã„quato 
wÃ¼rd vor allem zu einer intensivierten Hadley- 
zirkulation Ã¼be NW-Afrika, also zu verstÃ¤rkte Passat- 
winden fÃ¼hren Diese Annahme steht im Einklang mit 
den von Stein (1984) errechneten hÃ¶here 
Windgeschwindigkeiten des NE-Passates ab 3.2 Mio. 
J .v .~ .  
Der stufenfÃ¶rmig Anstieg in den Staubakkumula- 
tionsraten bei Sites 6621663 und 664 (Abb. 35) aus dem 
Ã¤quatoriale SE-Atlantik vor 3.012.9 und 2.5 Mio. J. ist 
hingegen nicht in den Staubfluxkurven der Sites 659 - 
661 zu beobachten (Abb. 36) und wÃ¤r am einfachsten 
durch eine VerstÃ¤rkun des winterlichen NE-Passates zu 
erkliiren. 
Die Intensivierung in der meridionalen Windzirkula- 
tion vor 3.213.1 Mio. J. spiegelt sich ebenfalls in einem 
verstÃ¤rkte Auftriebsgeschehen vor NW-Afrika wieder 
(vgl. Kap. F.4. und Stein, 1984). Leinen und Heath 
(1981) und Rea und Janecek (1983) schlieÃŸe aus der 
deutlichen Zunahme der Akkumulationsraten von Terri- 
genmaterial im zentralen Pazifik ebenfalls auf eine 
drastische Intensivierung der atmosphÃ¤rische Zirkula- 
tion zu dieser Zeit. 
Nach einer Phase mit ausgeprÃ¤g ariden Klimazyklen 
in der S-Sahara und Sahelzone von 2.6 - 1.8 Mio. J.v.h. 
zeigen die Staubfluxkurven von Sites 659 - 661 erneut 
ein humides Klimaintervall an der Plio-/PleistozÃ¤n 
Grenze zwischen 1.8 und 1.5 Mio. J.v.h. Phasen mit 
FluÃŸeintra bei Site 658 sind hingegen in diesem 
Zeitintervall sehr selten. Hohe Seespiegelterrassen am 
Chad-See, die sich nach Conrad (1969) etwa Ã¼be einen 
Zeitraum von 2 Mio. J. bis zur Plio-/PleistozÃ¤n Grenze 
erstrecken, kÃ¶nnte jedoch auf humidere Klimabe- 
dingungen in der Sahelzone hinweisen und die geringen 
Statibfluxraten erklÃ¤ren Die Altersdatierung dieser Ter- 
rassen steht allerdings wohl auf schwachen Beinen. 
GroÃŸ Teile der frÃ¼hpleistozÃ¤n Klimageschichte 
(1.6 - 0.7 Mio. J.) sind wegen Hiaten bei Sites 658, 397, 
6621663 und 664 nicht dokumentiert. Die Sites 659 - 661 
liefern daher erstmals ein vollstÃ¤ndige und kontinuier- 
liches Profil Ã¼be die frÃ¼h-pleistozÃ¤ Klimaentwicklung 
in  der Sahelregion. Etwas nach dem Beginn des 
PleistozÃ¤n vor 1.6 Mio. J. zeichnet sich in den 
siliziklastischen Akkumulationsraten generell eine zu- 
nehmende Klimaverschlechterung in der S-Sahara und 
Sahelregion ab. Seit der globalen Klimaverschlechterung 
vor etwa 1 Mio. J., die sich durch verstÃ¤rkt kaltzeitliche 
Amplituden der bentfiischen 0-Isotopenkurven doku- 
mentiert (2.B. Site 659 sowie bei Ruddiman et al. 1989; 
Shackleton und Hall, 1990), dominierten wÃ¤hren der 
letzten l Mio. J. im langfristigen Mittel stark aride 
KlimaverhÃ¤ltniss sowohl in der S-Sahara und Sahelre- 
gion (Abb. 36) als auch in der N-Sahara (Stein, 1984). 
Zum gleichen Ergebnis kommen Dupont et al. (1989), 
deren die Poilenprofile von Site 658 von 0.73 Mio. J. bis 
heute eine langfristig mittlere SÃ¼dwÃ¤rtsverlageru der 
SaharaISahel-Grenze anzeigen. Das gleiche besagen die 
Befunde vom NW-afrikanischen Kontinent selbst, die 
eine allmÃ¤hlich Ausdehnung der WÃ¼ste dieser Region 
andeuten (Conrad, 1969; Weisrock, 1980). Trotzdem 
werden die Trockenphasen auch weiterhin durch zahl- 
reiche kurzfristige humidere Klimaabschnitte unterbro- 
chen. Darauf verweisen zum einen die wenige 1000 Jahre 
langen Phasen mit FluÃŸschÃ¼ttu bei Site 658 (Abb. 38), 
zum anderen auch der zum Teil aeolische Eintrag von 
SÃ¼ÃŸwasserdiatome zum Site 658 (Stabell, 1989). 
Die KorngrÃ¶ÃŸendat von Sites 658 und 659 unter 
der Flugbahn des AEJ sprechen zugleich fÃ¼ eine 
deutlich intensivere atmosphÃ¤risch Zirkulation Ã¼be 
NW-Afrika wÃ¤hren der letzten 1 Mio. J. (Abb. 38, 40). 
Dabei nimmt vor allem der meridionale Staubeintrag 
durch den NE-Passat zu, gekennzeichnet durch einen 
Anstieg im CIK-VerhÃ¤ltni bei Site 659 (Abb. 42). Nach 
Stein (1984) kÃ¶nnt dies auf einen intensivierten som- 
merlichen NE-Passat zurÃ¼ckgefÃ¼h werden, weil der 
Chlorit mit dem Atlas und Antiatlas ein eindeutig 
festgelegtes Einzugsgebiet im Norden der Sahara mar- 
kiert. 
Im Vergleich zu Site 659 zeigt sich bei Sites 660 und 
661 unterhalb des winterlichen NE-Passates bereits etwas 
frÃ¼her vor etwa 1.4 Mio. J. der Anstieg zu einem 
hÃ¶here bis heute anhaltenden Niveau im Staubflux 
(Abb. 36). Dieser frÃ¼h Anstieg ist mÃ¶glicherweis auf 
eine verstÃ¤rkt meridionale Staubzufuhr zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
Umfassende KorngrÃ¶ÃŸenanalyse die auf eine hÃ¶her 
Windgeschwindigkeit des NE-Passates schlieÃŸe lieÃŸen 
stehen noch aus. AuÃŸerde ist dieser Anstieg im 
Staubflux wegen der nur groben Stratigraphie und der 
nur schwachen zeitlichen AuflÃ¶sun bei Sites 660 und 
661 noch mit vielen Unsicherheiten behaftet. Da die 
Akkumulationsraten aus mittleren Sedimentationsraten 
berechnet wurden, die Ã¼be grÃ¶ÃŸe Zeitabschnitte als 
konstant angenommen wurden, kÃ¶nnte nÃ¤mlic die 
vereinzelt hohen Akkumulationsraten von Terrigenma- 
terial bei Sites 660 und 661 zwischen 1.211.4 und 1 Mio. 
J.v.h. auch auf extreme Karbonatminima zurÃ¼ckgehen 
die nicht auf Staubmaxima sondern auf Maxima der 
KarbonatlÃ¶sun beruhen. Erst eine 6180-Stratigraphie 
kann hier Klarheit schaffen. 
Im Widerspruch zu der allgemeinen Aridifizierung 
NW-Afrikas wÃ¤hren der Brunhes Chron, auf welche der 
hÃ¶her Staubflux bei Sites 659 - 661 und die reduzierte 
FluÃŸfrach bei Site 658 hinweist, stehen die etwas 
reduzierten Staubakkumulationsraten der letzten 500 - 
800 ka bei Sites 6621663 und 664 aus dem sÃ¼dÃ¤quatori 
len Ostatlantik (Abb. 35). Sie wÃ¼rde auf ein eher 
humides Klima in der Sahelregion hinweisen. Eine 
mÃ¶glich ErklÃ¤run dafÃ¼r bÃ¶t vielleicht eine verÃ¤ndert 
Struktur und Dynamik der winterlichen ITCZ. 
F.3.6. MÃ¶glich Steuerungsmechanismen der 
lang- und kurzfristigen Klimaentwicklung NW- 
Afrikas 
Die langfristige Klimaentwicklung in NW-Afrika 
zeigt wÃ¤hren der letzten 8 Mio. J. keine einfach - 
kontinuierlich fortschreitende Aridifizierung. Sie ist 
vielmehr durch abrupte Klimawechsel in beide Rich- 
tungen, von humid 7.u arid und umgekehrt, von arid zu 
humid, gekennzeichnet (Abb. 36). AuÃŸerde zeichnet 
sich noch eine differenzierte Klimaentwicklung in der 
Nordsahara und der SÃ¼dsahar und Sahelzone ab. Eine 
simple Steuerung dieser Klimageschichte von NW- 
Afrika beispielsweise durch die Hebung Tibets im spÃ¤te 
Neogen (Abb. 37), die nach Ruddiman et al. (1989~)  und 
Ruckliman und Janecek (1989) eine zunehmende Klima- 
verschlechterung i n  NW-Afrika bewirkte (s. Kap. A.I.), 
ist daher f Ã ¼  die letzten 8 Mio. J. aus7,uschlieÃŸen 
Die Modellergebnisse von Kutzbach et al. (1989) und 
Ruddiman und Kutzbach (1989) und deren Interpretation 
fÃ¼ die Klimaentwicklung von NW-Afrika wÃ¤hren der 
letzten 5 Mio. J. (Ruddiman et al., 1989a, b; Ruddiman 
und Janecek, 1989) beruhen auf Hebungsraten fÃ¼ Tibet 
von mindestens 2 km i n  den letzten 5-10 Mio. J. Diese 
Raten stÃ¼tze sich im wesentlichen auf die HÃ¶hen 
zonierung fossiler Pollenvorkommen (Mercier et al., 
1987) und auf SÃ¤ugetierskelett (Liu und Ding, 1984) 
aus dem Hochland von Tibet. Diese Berechnungen, die 
auf einem allgemeinen Temperaturgradienten von 6.5'CI 
HÃ¶hen-Kilomete beruhen, berÃ¼cksichtige jedoch nicht 
die globale Klimaverschlechterung vom frÃ¼he PliozÃ¤ 
bis heute, so daÃ die Hebungsraten mÃ¶glicherweis 
deutlich Ã¼berschÃ¤t wurden (Molnar und England, 
1990). An Tiefengesteinen aus SÃ¼dtibe berechneten z.B. 
Copeland et al. (1987), Ã¼be die Bildungstemperatur der 
Feldspate (^Ar-Freisetzung als Geobarometer), ihr Alter 
(40ArI39Ar-Methode) und ihre heutige HÃ¶henlag 
Hebungsraten, die nur etwa 300 m fÃ¼ die letzten 9.9 
Mio. J. und etwa 600 m von 9.9 - 17 Mio. J.v.h. 
betrÃ¼ge und zugleich extrem hohe Raten von etwa 1300 
m bereits im frÃ¼he Mioziin fÃ¼ die Zeit von 17 - 20 
Mio. J.v.h. Absolute Alter von detritischen K-FeldspÃ¤te 
und Muskoviten von Sites 717 und 718 aus dem Bengal 
Fan und die MÃ¤chtigkeite des Schutteintrages aus dem 
Himalaya deuten nach Copeland und Harrison (1990) 
ebenfalls auf maximale Hebungsraten Tibets im frÃ¼he 
und mittleren MiozÃ¤ und auf geringere Raten im 
PliozÃ¤n Bleibt die Klimawirksamkeit der Hebung Tibets 
selbst auf NW-Afrika eher unbestritten (Abb. 2g-h, 371, 
so wÃ¤r nach den vorliegenden Staubflux-Daten bei Site 
659 auch von den geringen Hebungsraten fÃ¼ Tibet im 
spÃ¤te Neogen auszugehen, so wie sie Molnar und 
England (1990) und Copeland und Harrison (1990) 
berechnen. Damit scheidet dieser Faktor fÃ¼ unseren 
Zeitraum der Klimageschichte praktisch aus. 
Die Isolierung und Austrocknung des Mittelmeeres 
wÃ¤hren des Messins zwischen zwischen 5.5 und 4.8 
Mio. J.v.h. und der anschlieÃŸend Wechsel von 
Ã¤stuarine zu antiÃ¤stuarine Zirkulation vor ca 4.7 Mio. J. 
( HsÃ et al., 1973; Adams et al., 1977; Hode11 et al., 
1986, 1989; McKenzie, 1990) sind weitere mÃ¶glich 
EinfluÃŸfaktore fÃ¼ die atmosphÃ¤risch Zirkulation und 
den Wasserhaushalt Nordafrikas oder aber ihr  Ausdruck. 
Die Austrocknung des Mittelmeeres und ihre RÃ¼ckwir 
kung auf die atmosphÃ¤risch Zirkulation Ã¼be Nordafrika 
wurde bisher mit keinem numerischen Zirkulationmodell 
simuliert. Es liegen daher keine Anhaltspunkte darÃ¼be 
vor, ob die humiden Bedingungen in Nordafrika zu jener 
Zeit (Abb. 36) eine Folge von weiter sÃ¼dlic ostwÃ¤rt 
ziehenden Tiefdruckgebieten sein kÃ¶nnte oder eher aus 
einem weiteren Vordringen des SW-Monsuns nach 
Norden resultierten. Nach McKenzie (1990) erfolgte der 
Umschlag von iistuariner zu antiiistuariner Zirkulation im 
Mittelmeer vor etwa 4.7 Mio. J. Die groÃŸ Klimawende 
in  der S-Sahara und Sahel/,one, die im PliozÃ¤ erstmals 
vor etwa 4.6 Mio. J. zu extremen Trockenphasen 
Ã¼berleitete begleitete also direkt den Zirkulations- 
umschlag im Mittelmeer. Ursache und Wirkung sind 
dabei derzeit noch nicht klar zu unterscheiden. 
Mit dem Wiedereinsetzen des salzreichen Mittel- 
meeraustromes nach der messinischen "SalinitÃ¤tskrise 
vor 4.7 Mio. J. kam es vermutlich auch zu einer 
verstÃ¤rkte thermohalinen Zirkulation im Atlantik (John- 
son, 1983). Als Folge davon entstanden eventuell 
unterhalb von 2000 m Wassertiefe die Hiaten am Rio 
Grande RÃ¼cke und auf dem Algulhas Plateau (Tucholke 
und Carpenter, 1977). Vermutlich gehen auch die 
gleichzeitigen SchichtlÃ¼cke bei Sites 657, 659, 660 und 
661 im obersten MiozÃ¤ darauf zurÃ¼ck die genau vor Ca. 
5.014.6 Mio. J. endeten. Man kÃ¶nnt sie als Folge des 
anfanglichen ErosionsstoÃŸe durch das neugebildete 
NADW vor 4.7 - 4.6 Mio. J. auffassen. Mit einer 
verstÃ¤rkte thermohalinen Zirkulation im Atlantik wÃ¤r 
nach den Modellberechnungen von Manabe und Stouffer 
(1988) im Ã¼brige eine nÃ¶rdlich Ausdehnung des 
tropischen Regengebietes in NW-Afrika zu erwarten 
(s. Kap. A.l., Abb. 2j). Die Staubfluxraten bei Sites 659 
- 661 weisen jedoch gerade entgegengesetzt auf eine 
zunehmende Aridifizierung der Sahelzone. 
Die drastische Klimaverschlechterung in der S-Sahara 
und Sahelzone vor etwa 4.6 Mio. J. kÃ¶nnt schlieÃŸlic 
auch durch Klimaelemente hoher Breiten angefacht 
worden sein. Neueste Untersuchungen von Kennett und 
Barker (1990) zeigen nÃ¤mlic an der Wende MiozÃ¤n 
PliozÃ¤n also vor etwa 4.8 Mio. J., einen ersten massiven 
VorstoÃ von Eisdriftschutt bis zum Site 690 auf der 
Maud Kuppe (Abb. 47). Entgegen dem bisherigen 
Modell einer frÃ¼hpliozÃ¤n ErwÃ¤rmun in der Antarktis 
(Ciesielski et al., 1982; Kenneit, 1986; Hode11 und 
Kennett, 1986) deutete dieser Befund eher auf eine 
weitere Ausdehnung der sÃ¼dpolare Eismassen. Bereits 
Keany (1978) schloÃ aus subantarktischen Radiolarien- 
vergesellschaftungen vor der E-Antarktis auf einen 
globalen Klimaumschwung vor Ca. 4.6 Mio. J., der sich 
in einem Wechsel von wÃ¤rmere zu kÃ¤ltere subpolaren 
WasseroberflÃ¤chentemperature ausprÃ¤gt und 
mÃ¶glicherweis auf ein frÃ¼hpliozÃ¤n Anwachsen antark- 
tischer Eismassen zurÃ¼ckginge Dieses kÃ¤lter Intervall 
endet vor etwa 3.7 Mio. J. (Keany, 1978) und deckt sich 
voll mit der dramatischen Zunahme der Trockenphasen 
in der S-Sahara und Sahelzone vor 4.6 bis 3.6 Mio. J.v.h. 
(Abb. 36). Dieser Zusammenhang zwischen der Ver- 
eisungsgeschichte der Antarktis und der Klimaentwick- 
lung in der Sahelzone wÃ¤hren des frÃ¼he PliozÃ¤n ist 
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Abb. 47. Massives Auftreten von Eisdriftschutt seit etwa 
4.8 Mio. J. bei Site 690 auf der Maud Kuppe (aus 
Kennett und Barker, 1990). 
dennoch aufgrund der vieldeutigen Aussagen zum frÃ¼h 
pliozÃ¤ne Eishaushalt der Antarktis unsicher ( s .  Tab. 1). 
Abelmann et al. (1990) z.B. schlieÃŸe hingegen 
aufgrund von Diatomeenvergesellschaftungen gerade auf 
eine ErwÃ¤rmun vor 5.0 - Ca. 4.2 Mio. J. Eine 
signifikante AbkÃ¼hlun der NordhemisphÃ¤r im Unteren 
PliozÃ¤ erfolgte nach Wolf und Thiede (in Druck) 
ebenfalls erst vor 4.213.9 Mio. J., angezeigt durch eine 
drastische Zunahme von Eisdriftmaterial bei Sites 643, 
642 und 646 aus der Labrador- und norwegischen See. 
Ein steilerer Temperaturanstieg Pol- Ã„quato kÃ¶nnt 
damals zu einem intensiveren NE-Passat gefÃ¼hr haben. 
TatsÃ¤chlic weist eine kurze Phase mit extremen 
Maxima in den IIK- und CIK-VerhÃ¤ltnisse bei Site 659 
vor Ca. 4.1 - 4.2 Mio. J. erstmals im frÃ¼he PliozÃ¤ auf 
einen verstÃ¤rkte Staubeintrag durch den NE-Passat hin 
(Abb. 42). Im Ã¼brige deckt sich diese Phase gerade mit 
Intervallen einer extrem geringen TiefwasserdurchlÃ¼ftun 
im Atlantik (Abb. 20b), wie sie z.B. fÃ¼ quartÃ¤r 
Kaltzeiten typisch sind. Im Gesamtverlauf der Staubflux- 
Geschichte ist dies allerdings nur eine kurze, untergeord- 
nete Phase. 
Ab etwa 3.1 Mio. J.v.h. wird offenbar die langfristige 
Klimaentwicklung in Nordafrika zunehmend durch Kli- 
maelemente hoher Breiten gesteuert. Das Einsetzen der 
NordhemisphÃ¤renvereisun vor etwa 3.1 - 2.9 Mio. J. mit 
einem ersten HÃ¶hepunk vor 2.6 Mio. J. und einer 
nochmaligen AbkÃ¼hlun der nordpolaren Gebiete vor 
etwa 1 Mio. J. fÃ¼hrt jeweils zu einem markanten 
Aridifizierungsschub in der Nordsahara und Sahel, 
verbunden mit einer Intensivierung wohl Ã¼berwiegen 
der meridionalen atmosphÃ¤rische Zirkulation (NE- 
Passat). Die Kurven der staubtransportierten Silt- und 
Tonanteile bei Site 659 (Abb. 40) zeichnen die schritt- 
weise Klimaverschlechterung in der Sahelregion und 
SÃ¼dsahar am deutlichsten nach. 
Erste Zeitserienanalysen an den Staubakkumulations- 
raten von Site 659 (Tiedemann et al., 1989) waren fÃ¼ 
die letzten 500 ka mÃ¶glich weil die zeitliche AuflÃ¶sun 
der Probendichte hinreichend war. Die Ergebnisse wei- 
sen darauf hin, daÃ die kurzfristigen Fluktuationen im 
Staubflux wÃ¤hren der letzten 500 ka von dem 23119- 
ka-Zyklus der PrÃ¤zessio und einem 125 ka-Zyklus 
(PrÃ¤zessio und ExzentrizitÃ¤t dominiert werden. Somit 
gingen die Sahel-DÃ¼rrephase in diesem Zeitraum wohl 
primÃ¤ auf eine direkte Klimasteuerung durch die 
Insolation in niederen Breiten zurÃ¼c (Abb. 48). Der 
43-ka-Zyklus (wohl ein unscharfer 41-ka-Zyklus) war 
hingegen wenig signifikant und somit auch der EinfluÃ 
aus Klimaelementen hoher Breiten. 
Die sommerlichen WasseroberfiÃ¤chentemperature im 
Golf von Guinea werden nach Pflaumann et al. (1989) 
und Mcintyre et al. (1989) ebenfalls vom PrÃ¤zessions 
zyklus dominiert. Nach einem Modell von (Tetzlaff et 
al., 1989) wÃ¤re PalÃ¤o-Temperaturschwankunge im 
SITE 659 
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Abb. 48. Frequenzspektrum berechnet fÃ¼ Staubfluxraten 
von Site 659, 0 - 0.5 Mio. J., als Anzeiger fÃ¼ 
Trockenphasen in der S-Sahara und Sahelzone. Zahlen 
kennzeichnen die Perioden der Milancovitch-Frequenzen 
Golf von Guinea ein Hinweis auf das dortige 
PalÃ¤overdunstungspotentia und damit auf den monsuna- 
len Feuchtigkeitseintrag in die Sahelzone. Wenn das 
Aphelion im SÃ¼dwinte erscheint, fÃ¼hr die AbkÃ¼hlun 
der SÃ¼dhemisphÃ¤ nach Mclntyre et al. (1989) zu 
kÃ¤ltere WasseroberflÃ¤chentemperature im Ã¤quatoriale 
Ostatlantik und zu einem abgeschwÃ¤chte SW-Monsun. 
Beides, ein schwÃ¤chere SW-Monsun und niedrigere 
Verdunstungsraten in Kaltstadien kÃ¶nnte somit ent- 
scheidend die Trockenphasen der Sahelzone wÃ¤hren der 
letzten 500 ka mitbestimmt haben. 
F.4. KARBONAT, BIOGENOPAL UND 
ORGANISCHER KOHLENSTOFF 
F.4.1. Kenntnisstand und Fragen 
Um den Beitrag der Steuerung der wechselnden 
CO2-Gehalte in  der Atmosphiire durch die Produktivitiit 
des Ozeans abschÃ¤txe 7,u kÃ¶nnen sind Kenntnisse zur 
PalÃ¤o-Exportproduktio in den wichtigen Hochproduk- 
tionssystemen des Ozeans notwendig. Die ganzjÃ¤hrig 
Hochproduktionszelle vor Kap Blanc ziihlt zu den 
grÃ¶ÃŸt Hochproduktionszonen am Kontinentalrand in 
niederen Breiten, Zonen, die nach Koblentz-Mishke et al. 
(1970), Walsh (1982) und Berger und Keir (1984) den 
Kohlenstofftransfer in den tiefen Ozean weitgehend 
dominieren. Dieser Transfer bildet eine wesentliche 
Randbedingung zum Verstgndnis sowie zur DurchfÃ¼h 
rung biochemischer Zirkulationsmodelle des Ozeans 
(z.B. Manabe und Broccoli, 1987; Heinze et al., 1990). 
Von besonderem Interesse fÃ¼ die vorliegende Studie 
sind daher das AusmaÃ und die zeitlichen Variationen in 
der Produktion von mariner Biomasse vor Kap Blanc. 
Die hochauflÃ¶sende Zeitreihen der rekonstruierten Ex- 
portproduktion bei Site 658 geben detaillierte Hinweise 
zur Produktionsgeschichte vor 3.6 - 1.56 Mio. J. und fÃ¼ 
die letzten 730 ka. Erste grÃ¶ber AbschÃ¤tzunge dazu 
publizierten Stein et al. (1989), die damals allerdings 
noch nicht die nÃ¶tige genauen chronostratigraphischen 
Grundlagen zur VerfÃ¼gun hatten, auch nicht die jetzige 
z.eitliche AuflÃ¶sun der Datenserie. 
Von grundlegender Bedeutung fÃ¼ die Rekonstruktion 
der PalÃ¤oproduktivitii ist folgende Frage: Welchen 
Anteil haben einerseits die marine Zufuhr und anderer- 
seits der terrestrische, also Ã¤olisch und fluviatile Eintrag 
von Opal und Corg zum Site 658. Gerade die quantitative 
Unterscheidung zwischen marinem und terrestrischem 
Kohlenstoff ist eine wesentliche Voraussetzung fÃ¼ die 
Berechnung der marinen Exportproduktion nach Sarn- 
thein und Winn (1990). 
Stein et al. (1989) unterschieden den terrestrischen 
und marinen Anteil am organischen Kohlenstoff (TOC) 
bei Site 658 nach dem HIC-Index (Rock-Eval-Verfah- 
ren), Westerhausen (1991) nach dem 6^C-Verhiiltnis der 
organischen Substanz, und kamen dabei zu unterschied- 
lichen Ergebnissen. 
Nach Westerhausens (in prep.) 6^Corg-Mischreihe 
lÃ¤g der vollmarine 613Corg-Endwert von re7,enten 
kÃ¼stenferne OberflÃ¤chensedimente aus dem iiquatoria- 
len E-Atlantik bei etwa -18.6 "Lo und der marine 
organische Kohlenstoffanteil i n  den Sedimenten bei Site 
658 wÃ¤hren der letzten 730 ka meist Ã¼be 90 % 
(Abb. 50; Westerhausen, in  prep.). Nur in Ausnahmefal- 
len, in denen auch andere Proxydaten wie Opalflux und 
KorngrÃ¶ÃŸ kurzfristig massive FluÃŸ~.ufuh anzeigen, 
sanken die 613Corg-Werte auf -20 bis -21 oloO und damit 
der marine Kohlenstoffanteil auf 70 - 85 %. NÃ¤hm man 
als Endglied fÃ¼ den marinen Kohlenstoff einen noch 
geringeren b^Corg-Wert von etwa -19 oder -20 oloO an, 
so liigen die terrestrischen organischen Kohlenstoffan- 
teile entsprechend niedriger. 
Nach den Ergebnissen der Rock-Eval-Pyrolyse (Stein 
et al., 1989) war hingegen der Anteil von mariner 
organischer Substanz bei Site 658 deutlich geringer und 
schwankte zwischen 40 und 80 % des TOC. Die 
Schwankungen der Rock-Eval-Ergebnisse korrelieren 
dabei nicht einmal mit den 6^Corg-Variationen bei Site 
658. 
Nach Katz (1983) ist der MeÃŸfehle der Rock-Eval- 
Pyrolyse besonders hoch, wenn die TOC-Gehalte (0.5 - 
4 %) und Karbonatgehalte stark schwanken, beides 
typisch fÃ¼ Sedimente bei Site 658. Letztendlich fÃ¼hrte 
geringe Corg- und hohe Karbonatgehalte zu einer 
Ãœberbewertun des terrestrischen Kohienstoffanteils. Aus 
diesen GrÃ¼nde erscheint die &^Corg-Methode zur 
Bestimmung der terrestrischen und marinen Anteile des 
TOC verliiÃŸlicher 
Einfacher ist die Frage des terrigenen Eintrages beim 
Opal zu lÃ¶sen Nach Stabe11 (1989) ist bei Site 658 der 
Anteil von SÃ¼ÃŸwasserdiatome etwa um den Faktor 100 
geringer als jener der marinen Diatomeen, so daÃ der 
Opaleintrag als Ganzes auf die marine Phytoplanktonpro- 
duktion zurÃ¼ckgefÃ¼h werden kann (Abb. 49). 
Vor allem stellt sich aber die Frage nach den 
Ursachen, welche die Schwankungen in der PalÃ¤opro 
duktivitiit bei Site 658 bestimmten. Eine erhÃ¶ht PalÃ¤o 
produktivitÃ¤ kÃ¶nnt vor allem von folgenden Faktoren 
angefacht werden: 
Fluviatile Zufuhr von NÃ¤hrstoffe wÃ¤hren humider 
Klimaphasen in NW-Afrika. 
Intensiver, nÃ¤hrstoffreiche KÃ¼stenauftrie aufgrund 
verstÃ¤rkte NE-Passatwinde, vor allem wÃ¤hren der 
Kaltzeiten ab etwa 3.0 Mio. J.v.h. 
HÃ¶her NÃ¤hrstoffgehalt im SACW oder NACW, 
deren Mischwasser heute die Quelle der Auftriebs- 
wisser vor Kap Blanc bildet (Kap. B.3.). 
WÃ¤hren der Kaltzeit-Terminationen kÃ¶nnt 
schlieÃŸlic der Meeresspiegelanstieg durch Erosion 
von Schelfsedimenten eine erhÃ¶ht VerfÃ¼gbarkei 
von NÃ¤hrstoffe bewirken. 
Einen weiteren zentralen Fragenkreis beleuchten die 
Schwankungen im Karbonatgehalt bei den Tiefwasser- 
Sites 659 - 661. Sie geben Auskunft Ã¼be die langfristi- 
gen VerÃ¤nderunge in der PalÃ¤otiefenlag der CCD im 
Ã¤quatoriale Ostatlantik wÃ¤hren des PliozÃ¤n und 
PleistozÃ¤ns vor allem in Verbindung mit den Fluktua- 
tionen des (epibenthischen) &^C-VerhÃ¤ltnisse des 
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Abb. 49. Akkumulationsraten von Biogenopal, marinen Diatomeen und SÃ¼ÃŸwasserdiatome bei Site 658 vor 0 - 
0.73 Mio. J. und vor 1.56 - 3.6 Mio. J., Diatomeendaten wurden freundlicherweise von Dr. B. Stabe11 zur Verfiigung 
gestellt. Oberer Balken kennzeichnet Zeitintervalle mit FluÃŸschÃ¼ttu (schwarz) und Staubeintrag ohne FluÃŸschÃ¼ 
tung (weiÃŸ) 
Tiefenwassers. Da die Tiefenwasserxirkulation unterhalb 
von 4000 m Wassertiefe heute von relativ COa-reichem 
und somit kalkagressivem Antarktischem Bodenwasser 
beherrscht wird, geben die Variationen in  der Karbonat- 
lÃ¶sung in Verbindung mit epibenthischen &^C-VerhÃ¤lt 
nissen, auÃŸerde Hinweise auf den DuchlÃ¼ftungsgra 
des Bodenwassers bei Site 660 und 661, aber auch Ã¼be 
den Ã¶rtliche Flux an organischem Kohlenstoff aus der 
OberflÃ¤chenproduktivitiit Auch hier sollen die RÃ¼ck 
bezÃ¼g und Telekonnektionen zur Geschichte der polaren 
Eisschilde, wie sie aus den 6180-Kurven rekonstruiert 
wurden, genauer erschlossen werden. 
F.4.2. Ergebnisse 
Die O~alaehalte der karbonatfreien Siltfraktion 2 - 63 
um schwanken bei Site 658 zwischen 0 und 75 % 
(Abb. 50, Tab. A-4) und liegen bei Site 659 allgemein 
nahe Null. Geringere Opalgehalte unter 10 '10 kennzeich- 
nen bei Site 658 das Obere PliozÃ¤ vor 3.6 - 3.02 Mio. J. 
Etwa parallel mit dem dortigen Versiegen der permanen- 
ten FluÃŸfrach und einem intensivierten NE-Passat (Kap. 
F.3.) stieg die Schwankungsbreite der Opalgehalte vor 
3.02 - 2.49 Mio. J. drastisch auf 4 - 75 %. Die extremen 
Maxima von Ã¼be 50 % Opal vor etwa 2.93, 2.62, 2.53 
und 2.49 Mio. J. kennzeichnen allerdings Warmstadien 
mit FluÃŸeintrag Von 2.48 - 1.56 Mio. J.v.h. betrugen die 
Opalgehalte wieder selten mehr als 35 % (Abb. 50). 
Auch hier waren die Opalmaxima an Warmzeiten 
gebunden. Zwischen 2.02 und 1.56 Mio. J. fielen sie 
jedoch nicht mehr in Phasen mit FluÃŸschÃ¼ttun 
WÃ¤hren der Brunhes Chron lagen die Opalwerte bei 
Site 658 meist unter 12 % (Abb. 50). Nur kurzfristig 
Ã¼berschritte extreme Maxima von 25 - 70 % Opal diese 
Niveau in AbstÃ¤nde von etwa 100 ka zwischen 0.73 
und 0.24 Mio. J.v.h. Jene Maxima fallen in die frÃ¼he 
Warmstadien 15.3, 13.1113.3, 9.3 und 7.5 sowie in den 
Anstieg von Stadium 12.2 zu Warmstadium 11.3. Ein 
weiteres Maximum von etwa 17 % Opal erschien im 
Warmstadium 8.5, keines jedoch mehr in den Warmsta- 
dien 5.5 und 1.1. Diese extremen und kurzen Opal- 
maxima beschriinkten sich giinzlich auf Phasen mit 
FluÃŸfrach zum Site 658, mit einer einzigen Ausnahme 
bei Stadium 15.3 vor etwa 570 ka. Die niedrigen 
Opalgehalte von 4 - 8 % im HolozÃ¤ wurden auch von 
Koopmann (1981) vor Kap Blanc, aber auch unmittelbar 
vor der SenegalmÃ¼ndun ermittelt, entsprechen also den 
derzeitigen Produktivitiitsverhiiltnissen unter beiderlei 
Bedingungen. 
Generell spiegelt der Kurvenverlauf der Akkumula- 
tionsraten von Opal die Schwankungen der ProZentwerte 
wieder (Abb. 50). WÃ¤hren des spÃ¤te PliozÃ¤ns vor 3.6 - 
3.05 Mio. J., lagen die Opal-Akkumulationsraten unter 
2 g*m-2*J-1. Von 3.02 - 2.47 Mio. J. schwankten die 
Raten dann deutlich hÃ¶he zwischen 1 und 22 
g*rn-2*1-1. Im spÃ¤tere Plioziin vor 2.45 - 1.56 Mio. J. 
sanken die Opal-Akkumulationsraten wieder unter 1 1 
g*m-2*J-l. Wiihrend der letzten 730 ka heben sich die 
kurzfristigen, nur 3 - 12 ka anhaltenden Opalmaxima von 
6 - 22 g*m-2*J-i deutlich von dem sonst niedrigen 
Niveau von etwa 2 g*m-2*J-l ab. Vor 4000 Jahren 
betrug die Opalakkumulationsrate etwa 1 g*m-2*J-l. 
Ã„hnlic geringe Werte von maximal 0.6 g*me2*J-1 
berechnete Koopmann ( 198 1 ) an rezenten OberflÃ¤chense 
dimenten vor Kap Blanc. 
Starke Fluktuationen von 0.4 - 4.2 % kennzeichnen 
die oreanischen Kohlenstoffgehalte in den Sedimenten 
bei Site 658 (Abb. 50, Tab. A-4). Im Oberen PliozÃ¤ 
lagen die TOC-Gehalte im Mittel bei 2.2 %, wÃ¤hren 
der letzten 0.73 Mio. J. hingegen nur bei durchschnittlich 
1.5 %. 
Hohe TOC-Akkumulationsraten von 2 - 6 g*m-2*J-l 
dominierten /.wischen 3.6 und 3.15 Mio. J.v.h., im 
Gegensatz zu den damals extrem geringen Opal-Fluxra- 
ten (Abb. 50). Vor 3.15 - 2.78 Mio. J. schwankten die 
TOC-Akkumulationsraten meist nur zwischen 2 und 4 
g*m-2*J-l. Vor 2.7 - 2.35 Mio. J. erreichten die Raten 
nochmals hÃ¶her Werte von 2 - 6 g*m-2*Jl, unterbro- 
chen durch ein auffilliges Minimum von etwa 40 ka 
Dauer. Es liegt zentriert bei etwa 2.45 Mio. J .v .~. ,  im 
Warmstadium 101 - 103. Von 2.2 - 1.56 Mio. J.v.h. 
und wÃ¤hren der Brunhes Chron schwankten 
die TOC-Akkumulationsraten meist nur zwischen 1 und 
4 g*mF2*J-1. Bei Site 659 sind die TOC-Kon7,entrationen 
und Akkumulationsraten durchwegs niedrig mit 0.05 - 
0.4 % und 0.02 - 0.1 g*m-2*J-l. 
Die TOC-Akkumulationsraten bei Site 658 werden in 
erster NÃ¤herun von langfristigen Zyklen mit einer 
Periode von Ca. 400 ka Ãœberlager (Abb. 50). Nur vor 2.7 
- 1.56 Mio. J. verliefen die Akkumulationsraten von 
TOC und Opal einigermaÃŸe parallel (Abb. 50). Maxima 
i n  den TOC-Akkumulationsraten fallen so wie die der 
Konzentrationen meist in Warmzeiten und in humide 
Kaltstadien mit FluÃŸzufuhr 
FÃ¼ die letzten 730 ka wurden die terrestrischen und 
marinen Anteile des TOC (Westerhausen, 1991) fÃ¼ die 
untersuchten Probenbereiche linear interpoliert, um die 
TOC-Gehalte in terrestrische und marine organische 
Kohlenstoffgehalte umzurechnen und schlieÃŸlic deren 
Akkumulationsraten zu bestimmen (OCTEnAR. und 
OCMARAR., s. Abb. 50). WÃ¤hren der letzten 730 ka 
lagen die OCTERAR meist deutlich unter 0.2 g*m-2*J-1. 
Das sind etwa 15 % der TOC-Akkumulationsraten. 
WÃ¤hren der Warmstadien oder zu ihrem Beginn stiegen 
die OCTi;RAR kurzfristig bis uber 0.8 g*m-2*J-l. Die 
marinen Core-Gehalte dienten als Eingangswert fÃ¼ die 
Berechnung der Exportproduktion nach Sarnthein und 
Winn (1990). FÃ¼ das Zeitintervall 3.6 - 1.56 Mio. J.v.h. 
wurde die Exportproduktion anhand der TOC Daten 
ermittelt, also einschlieÃŸlic eines terrestrischen Core- 
Anteils. 
Insgesamt schwankten die Raten der Exwortoroduk- 
(PExp) bei Site 658 zwischen 50 und 200 g 
C*m-2J-l (Abb. 50, Tab. A-4). Vor 3.6 - 1.56 Mio. J. 
lagen die Raten bis auf wenige Ausnahmen 
meist deutlich uber 75 g C*m-2J-1. Vor allem das 
Zeitintervall von 3.6 - 2.35 Mio. J.v.h. wird 
durch langfristige Maxima gekennzeichnet, die bis 
200 g C*rn-ZJ-l reichen. Vor 2.2 - 1.56 Mio. J. 
Ãœberschreite die Maxima der Exportproduktion hinge- 
gen nur selten 125 - 150 g C*rn^J-l. WÃ¤hren der 
Brunhes Chron lagen die Raten der Exportproduktion 
meist nur zwischen 50 und 125 g C*mm-2J-1, also etwas 
geringer als wÃ¤hren des PliozÃ¤ns Diese Reduktion ist 
wahrscheinlich nicht auf den Abzug der OCTcn-Gehalte 
bei der Berechnung der Exportproduktion wÃ¤hren der 
Brunhes Chron zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
Wie die Kurve der TOC-Akkumulationsraten zeigt 
die Kurve der Exportproduktion zeigt, da sie auf den 
gleichen Eingangsdaten beruht, wie die Kurve der 
TOC-Akkumulationsraten langfristige Zyklen mit einer 
Periode von Ca. 400 ka (Abb. 50). deren exakter 
Abb. 50. Hinweise auf die kÃ¼stennah Paliioproduktivitiit bei Site 658 wiihrend der letzten 0.73 Mio. J. und vor 1.56 - 
3.6 Mio. J.; Anteile von Biogenopal in der siliziklastischen Fraktion 2 - 63 um, organischem Gesamt-Kohlenstoff 
(TOC) und Akkumulationsraten (AR. in g*m-2*J-l); Berechnung der Akkumulationsraten von terrigenem und 
marinem organischem Kohlenstoff (OCTEnAR, OCMARAR) von 0 - 730 ka basieren auf der 613Corg-Kurve 
(Westerhausen, in prep). Berechnung der Exportproduktion (Ppxp; nach Sarnthein und Winn, 1990) basiert auf 
Akkumulationsraten von marinem organischem Kohlenstoff von 0-0.73 Mio. J.v.h., auf TOC-Akkumulationsraten 
von 1.56 - 3.6 Mio. J.v.h. Oberer Balken kennzeichnet Zeitintervalle mit FluÃŸschÃ¼ttu (schwarz) und Staubeintrag 
ohne FluÃŸschÃ¼ttu (weiÃŸ) 6180-Klimakurve. 
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Abb. 51. Karbonatgehalte bei Sites 658 - 661 wÃ¤hren 
der letzten 8 Mio. J.v.h. Die Annahme von Hiatussen bei 
Sites 659, 661 (5  - 5.6 Mio. J.) und Site 660 (4.6 - 5.6 
Mio. J.) fÃ¼hr bei Proben im Hangenden und Liegenden 
zu einer verznderten Alterszuweisung, gekennzeichnet 
durch Dreiecke bzw. durchgezogene Linien (vgl. Kapitel 
D.2., D.S., D.4.; Tab. 7-9). 
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Nachweis allerdings noch einer Frequenzanalyse bedarf. 
Die kurzfristigen Maxima der Exportproduktions- 
Raten fallen, so wie die der TOC-Akkumulationsraten, 
meist in Warmstadien oder in humide Kaltstadien mit 
FluÃŸschÃ¼ttu zum Site 658. Extreme Minima kenn- 
zeichnen hingegen mit wenigen Ausnahmen Kaltstadien. 
Bei Site 659 lassen sich im Durchschnitt Ã¤uÃŸer 
niedrige Ppvp-Raten von 20 bis 50 g C*m-2J-l errechnen 
(Stein et al., 1989). 
Die Karbonatgehalte waren bei Site 658 mit 5 - 35 % 
vor 3.6 - 3.07 Mio. J. auffallend gering (Abb. 51, Tab. 
A-4)). Danach, vor 3.05 - 1.75 Mio. J., stiegen die 
Karbonatgehalte auf etwa 12 - 50 %. Von 1.75 - 1.56 
Mio. J.v.h. und wÃ¤hren der Brunhes Chron schwankten 
die Werte dann auf einem nochmals hÃ¶here Niveau, 
zwischen 25 und 70 %. WÃ¤hren der letzten 730 ka 
folgten die Fluktuationen der Karbonatgehalte, so wie die 
der CorpGehalte, einer Ã¼bergeordnete 400 ka- Periode, 
jedoch mit entgegengesetztem Sinn. 
WÃ¤hren des mittleren PlioGns von 3.6 - 3.23 Mio. 
J. betrug die Schwankungsbreite der Karbonat-Akkumu- 
lationsraten bei Site 658 etwa 5 - 60 g*m-z*J-* (Abb. 
52). In diesem Zeitabschnitt deutet das fast vollstÃ¤ndig 
Fehlen von Planktonforaminiferen in der Grobfraktion 
> 63 um auf starke KarbonatlÃ¶sung AusgeprÃ¤gt 
Fluktuationen in den Karbonat-Akkumulationsraten von 
2 - 110 g*m-2*J-l waren typisch fÃ¼ den Zeitabschnitt 
von 3.23 - 2.35 Mio. J.v.h. Von 2.2 - 1.56 Mio. J.v.h. 
sank die Schwankungsbreite auf 10 - 60 g*m-2*J-l, d.h. 
auf etwa die HÃ¤lfte Hohe Karbonat-Akkumulationsraten 
zwischen etwa 40 und 120 g*m-2*J-l kennzeichnen 
schlieÃŸlic die Brunhes Chron, abgesehen von einem 
Minimum vor etwa 650 ka (Abb. 52). 
Bei Site 659 (3070 m Wassertiefe) schwankten die 
Karbonatgehalte wÃ¤hren der letzten 8 Mio. J. von 20 - 
90 % (Abb. 51, Tab. B-2). Im Oberen MiozÃ¤n von 8 - 
5.6 Mio. J .v .~. ,  stiegen die Karbonatgehalte im Mittel 
von etwa 40 % auf 70 % an. Ab 4.3 Mio. J.v.h. sank der 
mittlere Karbonatgehalt dann allm~hlich bis heute auf 
etwa 60 %. 
Die Karbonat-Akkumulationsraten bei Site 659 neh- 
men hingegen einen anderen Verlauf (Abb. 52). Geringe 
Karbonat-Akkumulationsraten von 3 - 15 g*m-z*J-l 
kennzeichneten das MiozÃ¤ und den Beginn des PliozÃ¤n 
mit einem markanten Minimum im Anschlufi an das 
Messin, vor 5.0 - 4.6 Mio. J. Vor 4.6 Mio. J. stiegen 
die Akkumulationsraten drastisch von etwa 3 auf 40 
g*m-2*J* an und schwankten dann zwischen Ca. 20 und 
40 g*m-2*J-l bis ca. 3.6 Mio. J.v.h. Von 3.6 - 2.7 Mio. 
J.v.h. lagen die Karbonat-Akkumulationsraten wieder 
niedriger, zwischen 10 und 25 g*m-2*J-1. Mit den 
ersten extremen 6180-Kaltstadien im mittleren PlioGn 
(Abb. 52) vor 2.7 - 2.0 Mio. J. verdoppelte sich die 
Schwankungsbreite auf 10 bis 45 g*m-2*J-1. Geringere 
H I A T U S  
Abb. 52. Karbonat-Akkumulationsraten (AR) bei Sites 
658 - 661 wÃ¤hren der letzten 8 Mio. J. VerÃ¤ndert 
Karbonat-Akkumulationsraten bei Annahme von Hiatus- 
Sen bei Sites 659, 661 (5.0 - 5.6 Mio. J.) und 660 (4.6 - 
5.6 Mio. J.) sind durch Dreiecke bzw. durchgezogene 
Linien gekennzeichnet (vgl. Kapitel D.2., D.S., D.4.; Tab. 
7-9). 
Raten und Schwankungsbreiten von 8 - 25 % herrschten 
vor 2 - 1 Mio. J. Etwa mit dem Beginn der ausgeprÃ¤gte 
Eiszeitzyklen im AltquartÃ¤r vor Ca. l Mio. J., nahmen 
die Amplituden in den Zyklen der Karbonat- 
Akkumulationsraten wieder zu, auf etwa 10 - 30, spÃ¤te 
7 - 25 g*m-2*J-l. Extreme Minima sind vor 1.95, 1.8 - 
1.55, 0.4 und vor 0.25 - 0.05 Mio. J. zu beobachten. 
Die Sedimente bei Site 660, die heute unterhalb der 
Lysokline liegen, zeigen erwartungsgemÃ¤ extreme Fluk- 
tuationen im Karbonatgehalt von 0 - 80 % (Abb. 51, 
Tab. C-I), vor allem wÃ¤hren der letzten 3 Mio. J. Diese 
Wechsel sind wohl Ã¼berwiegen auf Karbonat-LÃ¶sungs 
zyklen zurÃ¼ckzufÃ¼hre Nur vor 4 - 3.1 (2.65) Mio. J. 
schwankten die Karbonatgehalte durchgehend auf einem 
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hÃ¶here Niveau zwischen 25 und 75 %. Aus dem 
Zeitintervall 8 - 4 Mio. J. stehen nur vereinzelt 
MeÃŸwert zur VerfÃ¼gung Nahe7,u karbonatfreie Sedi- 
mente wÃ¤re demnach vor 7.8 - 6.3 und vor etwa 
4.4 Mio. J. anzunehmen. Extreme Karbonatminima unter 
5 % traten dann erst wieder vor Ca. 3.0, 2.6, 2.3, 2.05 
und 1.6 Mio. J. auf und besonders hÃ¤ufi wÃ¤hren der 
letzten 1.3 Mio. J. Eine hÃ¶her Beprobungsdichte wÃ¼rd 
dieses Bild allerdings modifizieren. 
Aus diesen niedrigen Konzentrationen ergeben sich 
auch extrem geringe Karbonat-Akkumulationsraten von 
weniger als 2 g*m-**J-1 fÃ¼ das Zeitintervall von 7.8 - 
4.0 Mio. J.v.h. (Abb. 52). Ab 3.9 Mio. J.v.h. liegen die 
Karbonat-Akkumulationsraten dann deutlich hÃ¶he zwi- 
schen 0 und 10 g*m-2*J-l. Langfristig unter 5 g*m-2*J-l 
lagen sie vor 2.15 - 1.8 Mio. J. und wÃ¤hren der letzten 
l Mio. J. 
a i te  661 liegt heute, bei 4000 m Wassertiefe, etwa 
200 m oberhalb der Lysokline und zeigt folgerichtig im 
Vergleich zu Site 660 deutlich karbonatreichere Sedi- 
mente wÃ¤hren der letzten 7.2 Mio. J (Abb. 51, Tab. 
D-1). Nur vor Ca. 7.1 - 6.4 und vor 0.85 - 0.75 Mio. J. 
waren die Sedimente wie bei Site 660 karbonatfrei. Nach 
einem Anstieg in den Karbonatgehalten bei Site 661 vor 
etwa 5.9 - 5.315.6 Mio. J. schwankten die Karbonatge- 
halte von 5.3 - 0.9 Mio. J.v.h. zwischen Ca. 40 und 80 % 
b7.w. 20 und 55 % mit etwas geringeren Werten vor 2.3 - 
0.9 Mio. J. Wiihrend der letzten 0.9 Mio. J. waren die 
Karbonatgehalte, so wie bei Site 660, dann wieder 
geringer. 
Die Karbonat-Akkumulationsraten bei Site 661 fluk- 
tuierten wÃ¤hren der letzten 7.2 Mio. J. zwischen 0 und 
12 g*m-2*J-1. Wzhrend des Mio/.Ã¤n vor 7.2 - 5.8 Mio. J. 
lagen die Raten unter 2 g*m-2*J-1. Der Anstieg 7.u 
hÃ¶here Akkumulatiot~sraten lÃ¤Ã sich aufgrund der 
unsicheren Stratigraphie /.wischen 5.0 und 5.6 Mio. J. 
und der geringen Datendichte im Mioziin nicht genau 
eingremen. Vor etwa 4.8 - 2.4 Mio. J. lagen die 
Karbonat-Akkumulationsraten bei Site 661 bereits deut- 
lich hÃ¶he als bei Site 660. AuffÃ¤llig Minima bei Site 
661 vor 2.4, 1.8, 0.8 - 0.6 und vor etwa 0.15 Mio. J. sind 
bei Site 660 ebenfalls zu beobachten. 
F.4.3. Schwankungen der AuftriebsproduktivitÃ¤ 
vor Kap Blanc 
Nach Schemainda et al. (1975) variiert die rezente 
Planktonproduktion im ganzjÃ¤hrige KÃ¼stenauftriebsge 
biet vor NW-Afrika von 150 bis >325 g C*m-29-1. Vor 
3.6 - 1.56 Mio. J. und wÃ¤hren der Brunhes Chron 
schwankte die Exportproduktion bei Site 658 von 50 - 
200 g C*m-2*J-1. Das entsprÃ¤ch nach Eppley et 
al. (1979) einer Gesamt-ProduktivitÃ¤ von 150 - 400 
g C*m-2*J-l, ein Wert, der sich recht gut mit der 
heutigen Variationsbreite deckt. 
Eine genauere Ableitung der Prozesse, die zu den 
Schwankungen in der ProduktivitÃ¤ bei Site 658 wÃ¤hren 
der letzten 3.6 Mio. J. gefÃ¼hr haben mÃ¶gen ist aus 
folgenden GrÃ¼nde problematisch: 
1. Die Raten der Exportproduktion vor 3.6 - 1.56 Mio. 
J. basieren auf TOC-Daten, schlieÃŸe also terrestri- 
schen organischen Kohlenstoff mit ein. Wie in der 
Brunhes Chron wÃ¤r wohl besonders wÃ¤hren Pha- 
sen mit FluÃŸeintra von hÃ¶here terrestrischen 
Corg-Anteilen auszugehen, die dann falschlich zu 
erhÃ¶hte SchÃ¤tzwerte der Exportproduktion fÃ¼hrten 
Allerdings blieben die terrestrischen Corg-Anteile 
auch mit ihren Spitzenwerten wÃ¤hren der Brunhes 
Chron so gering, daÃ sie im allgemeinen fÃ¼ die 
wesentliche Entwicklung zu vernachlÃ¤ssige sind. 
2. Vor 3.6 - 2.9 Mio. J.v.h. und wÃ¤hren der Brunhes 
Chron weichen die Schwankungen der Opal- und 
TOC-Akkumulationraten oft deutlich voneinander 
ab, so daÃ sich das MaÃ der aus Corg-Akkumula- 
tionsraten berechneten Exportproduktion oftmals 
nicht mit den Hinweisen aus den Opal-Akkumula- 
tionsraten deckt, wenn auch nicht unbedingt wider- 
spricht (Abb. 50). 
3. Die mÃ¶gliche Steuerungsmechanismen fÃ¼ Schwan- 
kungen in  der PalÃ¤oproduktivitÃ sind vielfiltig 
(Kap. F.4.1.). Im vorliegenden Fall Ã¼berlager sich 
die DÃ¼ngun durch Auftrieb und durch FlÃ¼sse zwei 
oftmals nicht eindeutig trennbare Faktoren. 
0 Ein erster Steuerungsmechanismus Ã¤uÃŸe sich im 
400 ka-Zyklus, der die langfristigen Schwankungen 
in  der Exportproduktion vor Kap Blanc Ã¼berlager 
(Abb. 50). Er kÃ¶nnt nach Berger (1987) auf 
Schwankungen des Erdumlaufbahn-Parameters Ex- 
~.entri~itÃ¤ 7.urÃ¼ckgehen Dieser Zyklus begleitet auch 
die Oszillationen der 6^C-Gehalte im Bodenwasser 
bei Site 659 (Abb. 20b). Ein graphischer Vergleich 
/.wischen dem 400 ka-Zyklus der Exportproduktion 
bei Site 658 und der epibenthischen 6^C-Kurve von 
Site 659 zeigt, daÃ die Zyklen zum Teil erwartungs- 
gemÃ¤ in Antiphase schwingen. Das heiÃŸt lang- 
fristige Minima in der Exportproduktion bei Site 658 
entsprÃ¤che langfristigen 613C-Maxima bei Site 659. 
Somit bestÃ¼nd mÃ¶glicherweis ein direkter 
Zusammenhang zwischen dem Eintrag von ^C- 
reicher Biomasse aus der Hochproduktionsregion vor 
NW-Afrika und der TiefenwasserdurchlÃ¼ftun nahe- 
bei im Ã¤quatoriale Ostatlantik. KÃ¼nftig Zeit- 
serienanalysen sollen diese Aussagen genauer prÃ¼fen 
0 Zur Frage AuftriebsdÃ¼ngun oder fluviatile DÃ¼ngun 
der Produktion kÃ¶nne die siliziklastischen Akkumu- 
lationraten bei Site 658 beitragen. Sie spiegeln 
nÃ¤mlic ebenfalls den 400 ka-Zyklus der 
Corg-Akkumulationsraten deutlich wider (vgl. Abb. 
50, 38): Der terrigene Eintrag wÃ¤chs jeweils mit 
einem erhÃ¶hte Corg-Flux. Dies trifft Ã¼berwiegen 
auch fÃ¼ kurzfristigere Schwankungen zu. Diese 
Befunde verdeutlichen, daÃ letztlich verstÃ¤rkt 
atmosphÃ¤risch Zirkulation oder DÃ¼ngun durch 
fluviatilen Sedimenteintrag die ProduktivitÃ¤ erhÃ¶he 
und damit die Ventilation des Tiefenwassers Ã¶rtlic 
herabsetzen. 
Im Vergleich zum PliozÃ¤n speziell vor mehr als 2.3 
Mio. J., war die Exportproduktion wÃ¤hren der 
Brunhes Chron im Mittel deutlich geringer. 
Auch die Opal-Akkumulationsraten fallen in den 
letzten 500 000 Jahren deutlich geringer aus als 
wÃ¤hren des PliozÃ¤n vor 2.7 - 1.6 Mio. J. Die 
Siltanteile bei Site 658 und Site 397 (Stein, 1983) 
weisen im Vergleich zum Plioz.Ã¤ wÃ¤hren der 
letzten 730 ka auf stÃ¤rker NE-Passatwinde hin, was 
eigentlich eine VerstÃ¤rkun der Auftriebsproduktivi- 
tat zur Folge h2tte. Die tatsÃ¤chlich Abnahme der 
PalÃ¤oproduktivitÃ mÃ¼ÃŸ daher, Ã¼bereinstimmen 
mit den Befunden der KorngrÃ¶ÃŸenanalyse vor allem 
mit dem Versiegen der fluviatilen NÃ¤hrstoffzufuh 
erklÃ¤r werden. Eine andere ErklÃ¤rungsmÃ¶glichke 
wÃ¤r ein KieselsÃ¤ure und Phosphat-Ã¤rmere SACW 
seit etwa 0.8 Mio. J.v.~., das heute das Quellwasser 
fÃ¼ den Auftrieb unter dem Ã„quato und in KÃ¼sten 
nÃ¤h bei Site 658 bildet. Bei Site 658 kÃ¶nnt zum 
Beispiel ein im PliozÃ¤ dominierendes nÃ¤hrstof 
freiches SACW zu einem hÃ¶here Anteil von 
nÃ¤hrstoffirmere NACW in der Brunhes Chron 
ersetzt worden sein und dadurch 7.u einem RÃ¼ckgan 
der PalÃ¤oproduktivitÃ gefÃ¼hr haben. 
Im QuartÃ¤r nicht im Oberen PliozÃ¤n fillt die erhÃ¶ht 
Exportproduktion bei Site 658 jeweils in  die Warm- 
zeiten. Dies ist vermutlich das wichtigste Argument 
dafÃ¼r daÃ fluviatile NÃ¤hrstoffzufuh wesentlich 
effektiver als kaltzeitlich verstÃ¤rkte KÃ¼stenauftrie 
(z.B. Sarnthein et al., 1987) die Produktion bei Site 
658 anfachte. 
Viele Maxima der Exportproduktion fallen auch nicht 
i n  Phasen von FluÃŸschÃ¼ttun Zum Teil ist dies 
sicherlich auf eine unterschiedlich hohe ZeitauflÃ¶sun 
der Proxyclaten zurÃ¼ck~.ufÃ¼hre Im Vergleich zu den 
KorngrÃ¶ÃŸendate aus denen FluÃŸeintra abgeleitet 
wurde, verfÃ¼g die Kurve der Exportproduktion Ã¼be 
die doppelte Datendichte (ca. 3100 J. im Vergleich /.U 
6600 - 7700 J. Probenabstand). Einige Phasen mit 
FluÃŸeintra wurden daher mÃ¶glicherweis nicht er- 
faÃŸt Andererseits kÃ¶nnt sich die MÃ¼ndun und 
SchÃ¼ttungsrichtun des Flusses bei Kap Blanc weit 
verlagert haben, so daÃ die Ã¶rtliche Sedimente an 
der Position von Site 658 trotz FluÃŸdÃ¼ngu keinen 
FeinkornÃ¼berschu mehr anzeigen, der auf FluÃŸfrach 
hinwiese. In gleicher Weise kÃ¶nnte Meeresspiegel- 
hochstÃ¤nd bewirkt haben, daÃ eine breitere Schelfre- 
gion zur Sedimentfalle fÃ¼ die FluÃŸfrach wurde. 
Meeresspiegelanstiege zu Beginn der Warmzeiten 
kÃ¶nnte schlieÃŸlic durch Erosion von Schelfsedi- 
menten eine erhÃ¶ht NÃ¤hrstoff7,ufuh und PalÃ¤opro 
duktivitÃ¤ verursacht haben, die nichts mit FluÃŸfrach 
zu tun hat (sensu Broecker, 1982). 
Auch in Warmzeiten ohne FluÃŸdungun kÃ¶nne hohe 
Raten in  der Exportproduktion bei Site 658 durchaus 
erreicht werden, die 120 g C*m-2*J-l Ã¼berschrei 
ten. Das zeigt die heutige Situation, in der 
das AusmaÃ der ProduktivitÃ¤ bei Site 658 (200 - 225 
g C*m-2*J-l, Schemainda et al., 1975) allein durch 
den hohen Anteil von nÃ¤hrstoffreiche SACW- 
Auftriebswasser bestimmt wird. In der Brunhes 
Chron wurde dieses MaÃ wÃ¤hren Phasen mit 
fluviatiler NÃ¤hrstoffzufuh nur selten um mehr als 25 
g C*m-2*J-l (ca. 50 g C*m-2*J-l Gesamtproduktion) 
Ã¼berschritte (Abb. 50). Auch vor der rezenten 
MÃ¼ndun des Senegals steigen, im Zentrum der 
FluÃŸdungung die Werte nur um etwa 50 g C*m-2*J-1 
im Vergleich zur umgebenden Auftriebsregion (Sche- 
mainda et al., 1975). 
0 Einen weiteren Hinweis auf den EinfluÃ von FluÃŸ 
dÃ¼ngun gibt ein Vergleich der Produktionsraten mit 
PalÃ¤o-WasseroberflÃ¤chentemperature errechnet aus 
der Zusammensetzung der planktischen Fora- 
miniferenarten (Niebler, 1990; Pflaumann, in prep.). 
WÃ¤hren der letzten 350 ka fallen die hÃ¶chste 
Oberfl2chentemperaturen, die auf geringen Auftrieb 
infolge geringer Passatwindgeschwindigkeiten hin- 
wiesen (Speth et al., 1978), in die Warmstadien 9.2 
und 7.3, also in  Phasen mit FluÃŸdÃ¼ngun und ins 
Stadium 5.5 ohne FluÃŸdÃ¼ngun Die hohe Exportpro- 
duktion in den Stadien 9.2 und 7.3 wÃ¤r somit primÃ¤ 
auf eine hohe Zufuhr von fluviatilen NÃ¤hrstoffe 
zurÃ¼ckzufÃ¼hre so wie es sich auch aus den 
KorngrÃ¶ÃŸendat ergab. Stadium 5.5 hat eine erwar- 
tungsgemiiÃ geringe Exportproduktion, da weder 
Auftrieb noch FluÃŸdungun wirksam waren. 
@Ein besonderes Problem bilden die vielfachen Un- 
terschiede in  den Fluktuationen der Kohlenstoff- und 
Opalproduktion. Die grÃ¶ÃŸt Unterschiede zeigen 
sich vor 3.6 - 3.05 Mio. J., wo niedrige Opalgehalte 
einer hohen, aus Cyre-Akkumulationsraten errechne- 
ten Exportproduktion, gegenÃ¼berstehen HierfÃ¼ gsbe 
es 7,wei ErklÃ¤rungsmÃ¶glichkeite 
I. Die Exportproduktion vor 3.6 - 2.95 Mio. J. kÃ¶nnt 
deutlich Ã¼berschÃ¤t worden sein, da mÃ¶glicherweis 
der terrestrische Anteil am organischen Kohlenstoff 
wÃ¤hren des permanenten FluÃŸeintrage zum Site 
658 im Vergleich zu den jÃ¼ngere Zeitabschnitten 
um ein Vielfaches hÃ¶he lag. Nach Daten aus der 
Mazeralanalyse (Stein et al., 1989) lÃ¤ge vor Ca. 3.6 
- 3.0512.95 Mio. J. die Gehalte an terrestrischem 
organischem Kohlenstoff tatsÃ¤chlic bis zu 50 % 
hÃ¶he als wÃ¤hren der jÃ¼ngere Zeitabschnitte. Der 
Fund von Hol7.resten in Probe 658A-25-CC, 5-7 Cm, 
vor Ca. 2.94 Mio. J., deutet ebenfalls auf einen 
extrem hohen terrestrischen Kohlenstoffanteil. Nach 
Stabell (1989) wÃ¤r auch das gehÃ¤uft Auftreten von 
SÃ¼ÃŸwasserdiatome (Abb. 49) bei Site 658 vor 3.6 
- 2.8 Mio. J. ein Hinweis auf erhÃ¶hte fluviatilen 
Corg-Eintrag. 
Der anschlieÃŸend drastische Anstieg in den lang- 
fristigen Akkumulationsraten von Opal vor etwa 3.05 
und deutlicher vor 2.95 Mio. J. begleitete das 
Versiegen der permanenten FluÃŸfracht also die 
zunehmende Aridifizierung der westlichen KÃ¼stenre 
gion N-Afrikas und der N-Sahara (Stein, 1984). Er 
deutet somit auf ein erstes eigentliches Ansteigen der 
auftriebsbedingten PalÃ¤oproduktivitÃ im OberpliozÃ¤ 
hin (Abb. 50). Stein (1985b) beobachtete einen ersten 
Anstieg in den Opalkonxentration ebenfalls ab etwa 3 
Mio. J. in den spÃ¤tplioxÃ¤n Sedimenten vom 
kÃ¼stennahe Site 397 (ca. 27-N). Auch unterhalb der 
Ã¤quatoriale Auftriebsregion im Ostatlantik stiegen 
die Opal-Akkumulationsraten bei Sites 6621663 und 
664 vor Ca. 2.8 und 3.0 Mio. J.v.h. an (Ruddiman und 
Janecek, 1989). Die Zunahme in den Amplituden der 
Siltmaxima bei Site 658 ab Ca. 3 Mio. J.v.h. (Abb. 
38) und die von Stein bei Site 397 beobachtete 
VergrÃ¶berun der Staubsedimente ab 3.1 Mio. J.v.h. 
weisen Ã¼bereinstimmen auf eine gleichzeitige 
Intensivierung des NE-Passates im Zusammenhang 
mit einer beginnenden Ausdehnung grÃ¶ÃŸer nord- 
polarer Eismassen (Kap. F.l.2.). VerstÃ¤rkt Passat- 
winde bewirkten somit erst ab ca. 3.113.0 Mio. J.v.h. 
generell einen intensiveren Auftrieb nÃ¤hrstoffreiche 
WÃ¤sse vor der KÃ¼st NW-Afrikas sowie unterhalb 
des Ã„quator und damit die aus Opal-Akkumulations- 
raten abgeleitete Steigerung der ProduktivitÃ¤t 
2. Da kurzfristige Maxima in der Kohlenstoffproduktion 
und Opalmaxima (ab Ca. 3.05 Mio. J.v.h.) bei Site 
658 Ã¼berwiegen mit Phasen von FluÃŸschÃ¼ttu 
einhergehen, wiire fÃ¼ die Zeit vor 3.6 - 3.07 Mio. J. 
mit ihrer permanenten FluÃŸschÃ¼ttu parallel zum 
hohen terrestrischen Corg-Anteil eigentlich ebenfalls 
mit einer verstÃ¤rkte fluviatilen DÃ¼ngun und hohen 
Raten der Exportproduktion zu rechnen. Vorstellbar 
wÃ¤re daÃ die Kieselsiiure in der FluÃŸfrach der 
limitierende NÃ¤hrstof und somit Ursache fÃ¼ ein 
unterschiedliches Wachstum von kieselskelett-bil- 
dendem Phyto- und Zooplankton war. 
F.4.4. Tiefenschwankungen der CCD im Ã¤qua 
torialen Ostatlantik 
Die Tiefenschwankungen der CCD im iiquatorialen 
Ostatlantik lassen sich anhand der Karbonat-Anteile und 
Akkumulationsraten der pelagischen Sites 659 - 661 
rekonstruieren (Abb. 5 1, 52, 53). Die CaC03-LÃ¶sungs 
rate bei Sites 660 und 661 in Wassertiefen von 4000 - 
4300 m entsprach nÃ¤mlic oftmals der &CO3-Zufuhr, 
jedoch niemals bei Site 659 in 3000 m Wassertiefe. Da 
Sites 660 und 661 nur etwa 70 km voneinander entfernt 
liegen, sind auch Ã¶rtlich Unterschiede im Karbonatflux 
eher auszuschlieÃŸen Die meist geringeren Karbonat- 
Akkumulationsraten bei Sites 660 werden daher gÃ¤nzlic 
auf hÃ¶her KarbonatlÃ¶sun bei um 300 m bzw. 1300 m 
grÃ¶ÃŸer Wassertiefe ~urÃ¼ckgefÃ¼hr 
Vor Ca. 7.05 und 6.4 Mio. J. lag die CCD flacher als 
4000 m, aber tiefer als 3000 m Wassertiefe. Von ca. 6.4 - 
4.6 Mio. J. weisen die wenigen Karbonat-Daten bei Sites 
660 und 661 auf eine CCD, die eventuell weiterhin 
zwischen 3000 und 4000 m Wassertiefe, vielleicht sogar 
oberhalb von 3000 m lag. Nach dem Messin, vor etwa 
4.45 - 4.0 Mio. J. lag die CCD zunÃ¤chs wieder zwischen 
4000 und 4300 m Wassertiefe, obwohl mit dem 
Wiederbeginn einer antiÃ¤stuarine Zirkulation im Mittel- 
meer generell eine Zunahme der thermohalinen Zirkula- 
tion im Atlantik und somit eine bessere Tiefenwasser- 
durchlÃ¼ftun zu erwarten wÃ¤re Ab etwa 4 Mio. J. zeigen 
dann die durchgehenden Karbonatgehalte und - 
Akkumulationsraten bei Sites 660 und 661 bis etwa 3.1, 
respektive 2.7 Mio. J., eine verbesserte Tiefenwasser- 
durchlÃ¼ftung die 7,u einer deutlichen Absenkung der 
CCD bis unterhalb von 4300 m Wassertiefe fÃ¼hrte 
zugleich zu hohen 613C-Werten ( + I  o/Oo) im Bodenwas- 
ser bei Site 659 (Abb. 20b). 
Mit dem Beginn der NordhemisphÃ¤renvereisun vor 
Ca. 3.1, vor allem ab 2.7 Mio. J., kam es immer wieder 
/.U einem Anstieg im CO2-Gehalt des Antarktischen 
Bodenwassers und damit zu zahlreichen kurzfristigen 
Verflachungen der CCD auf Wassertiefen zwischen 4000 
und 4300 m. Noch extremere Schwankungen in der 
Tiefenlage der CCD kennzeichnen dann das spÃ¤test 
PliozÃ¤ und das QuartÃ¤ ab 2.1 Mio. J.v.h. als die 
kritische CCD (= CCrD, kennzeichnet Wassertiefe, in der 
die Sedimente 10 % CaC03 enthalten; nach Kolla et al., 
1976) mehrfach bis gegen 3000 m Wassertiefe (Site 659) 
aufstieg. Nach den epibenthischen 613C-Kurven bei Sites 
659 und 665 (Curry und Miller, 1989) decken sich diese 
CCD-Ereignisse jeweils mit kaltzeitlichen 6^C- 
DurclilÃ¼ftungsminim in Wassertiefen zwischen 3070 
und 4646 m, besonders ab etwa 2.7 und 2.4 Mio. J.v.11. 
(Vertiefung der 6^C-Minima bei Site 665 von -0.3 auf 
-1 oloO). Diese extremen 6^C-Minima fÃ¼hrte bereits 
Curry und Miller (1989) auf ein weiter nÃ¶rdliche 
Vordringen von nÃ¤hrstoffreichem CO2-reichem Antark- 
tischem Bodenwasser zurÃ¼ck Ã¤hnlic wie es Duplessy et 
al. (1988) fÃ¼ den HÃ¶hepunk der letzten Eiszeit vor 
18 000 Jahren ableiteten (Abb. 33a). 
Ab Ca. 0.9 Mio. J. zeigt sich dann eine weiter 
zunehmende, eventuell hÃ¤ufiger Verflachung der CCD, 
die zeitweise, z.B. von 0.9 - 0.6 Mio. J.v.h. oberhalb von 
4000 m Wassertiefe lag. In den 6180-Stadien 12, 6 und 
2 schob sich die CCrD bis an Site 659 bei 3000 m 
Wassertiefe heran. Im HolozÃ¤ liegt die CCD so wie in 
einer Reihe extremer quartÃ¤re Warmstadien zuvor, 
wieder so flach wie im frÃ¼he PliozÃ¤n 
G. SCHLUSSFOLGERUNGEN 
Globale Klimaentwicklung, Meeresspiegel- 
stÃ¤nd und Schwankungen der Tiefwassertem- 
peratur im Ostatlantik 
Die globale 6180-Klimastratigraphie des PliozÃ¤n 
kann von 2.75 - 3.78 Mio. J.v.h. erweitert werden, ein 
Zeitraum, der die Isotopenstadien 117 - 157 umfaÃŸt Von 
3.78 - 4.5 Mio. J. ist wegen der EinfÃ¶rmigkei des 
fruhpliozÃ¤ne Klimas keine Stadiengliederung mehr 
mÃ¶glich 
Vor 4.5 - 3.78 Mio. J. weist die planktische 
6180-Kurve bei Site 659 auf einen Meeresspiegel, der 
langfristig im Vergleich zu heute um etwa 25 m hÃ¶he 
lag. AnschlieÃŸen bis Ca. 3 Mio. J.v.h. behielt der 
Meeresspiegel dieses hohe Niveau im wesentlichen bei. 
Zugleich deutet vor 3.78 - 3.1 Mio. J. das benthische 
6'W-Signal auf eine Serie von kurzfristigen Klimafluk- 
tuationen mit Tiefwasser-AbkÃ¼hlunge um bis zu 3'C, 
vor allem zwischen 3.8 und 3.4 Mio. J .v .~. ,  vermutlich 
im Zusammenhang mit Eisaufbauphasen in der Antark- 
tis. 
Ab 3.1 - 3.0 Mio. J.v.h. weisen die 0-Isotopenkurven 
von Plankton und Benthos von Site 658 und 659 
Ã¼bereinstimmen auf das allmÃ¤hlich Einsetzen der 
NordhemisphÃ¤renvereisun hin und stimmen darin mit 
zahlreichen anderen Kurven von Sites 572 (Prell, 198.9, 
Site 606 (Keigwin, 19861, Site 665 (Curry und Miller, 
1989), Site 709 (Shackleton und Hall, 1990) und Site 
625 (Joyce et al., 1990) gut uberein. Die ersten 
HÃ¶hepunkt im polaren Eisaufbau zeigen sich dann 
spÃ¤testen in den Kaltstadien 110 - 96 vor 2.6 - 2.3 
Mio. J. und in den Stadien 82 und 78 vor 2.02 und 1.95 
Mio. J. Das Stadium 100 vor 2.4 Mio. J. zeigt dabei die 
grÃ¶ÃŸ Ausdehnung der polaren Eisschilde im spÃ¤te 
PliozÃ¤n Es erreichte in den Benthoskurven bei Site 658 
mit einer glazialen Amplitude von 1.8 oloO kurzfristig 
fast spÃ¤tquartÃ¤r Charakter. 
Mit dem Aufbau grÃ¶ÃŸer Eismassen in der Nord- 
HemisphÃ¤r sank der Meeresspiegel nach der plankti- 
sehen 6180-Kurve bei Site 659 von 3.0 - 2.6 Mio. J.v.h. 
im Mittel um etwa 50 m. Ã„hnlich BetrÃ¤g ergeben sich 
auch aus den Planktonkurven der Sites 572, 709 und 
625. 
An allen Eiszeitterminationen der Brunhes Chron 
zeigen sich kurzfristige JÃ¼ngere-Dryas-artig Kli- 
maruckschlÃ¤ge die nur einige 100 bis wenige 1000 Jahre 
umfassen. MÃ¶glicherweis damit zusammenhÃ¤ngend 
Meeresspiegel-Absenkungen kÃ¶nne aber nicht bewiesen 
werden. Die "abrupten" Eiszeit-Terminationen der Brun- 
hes Chron dauerten zwischen 5800 (Termination 111) und 
29 000 Jahre (Termination V), die Hauptabschmelzpha- 
sen bei den "schnellen" Terminationen 11, 111 und V1 nur 
700 - 1200 Jahre. 
TiefenwasserdurchlÃ¼ftun im Ã¤quatoriale NE- 
Atlantik 
Nach der epibenthischen 6^C-Kurve von Site 659 
werden die zahlreichen kurzfristigen Fluktuationen in der 
Tiefwasserdurchluftung des Nordatlantiks wÃ¤hren des 
PliozÃ¤n in etwa von einem etwa 400ka umfassenden 
Zyklus Ã¼berlagert der den Zyklen des Erbahnparameters 
ExzentrizitÃ¤ entsprÃ¤che 
Von 4.5 - 3.3 Mio. J.v.h. war das Tiefenwasser im 
NE-Atlantik bei etwa 3000 m Wassertiefe allgemein 
kontinuierlich gut durchlÃ¼fte (Abb. 53). Nur kurzfristig, 
vor 4.2 - 4.1 Mio. J., kam es im frÃ¼he PliozÃ¤ zu 
ausgeprÃ¤gte 6^C-Minima, d.h. zu Minima in der 
TiefwasserdurchlÃ¼ftun im Ã¤quatoriale NE-Atlantik, die 
einem 25- ka- Zyklus folgten, d.h. einer Periode der 
PrÃ¤zession Dieses Ereignis steht vielleicht im Zusam- 
menhang mit einer verstÃ¤rkte thermischen Isolierung 
der Antarktis. 
Ab 3.3 und noch deutlicher ab 2.85 Mio. J.v.h. 
nehmen im NE-Atlantik die kurzfristigen Durchluftungs- 
minima in Wassertiefen von 2000 - 3000 m deutlich zu 
und sind dann an die Kaltstadien bzw. deren Endphasen 
gekoppelt. Bereits im PliozÃ¤ erreichten diese StÃ¶runge 
in der Tiefenwasserventilation des N-Atlantiks das 
AusmaÃ der kaltzeitlichen 6^C-Durchluftungsminima 
im QuartÃ¤r 
Ein Vergleich von epibenthischen 6^C-Werten aus 
unterschiedlichen Tiefwasserstockwerken des Atlantiks 
fÃ¼ die Zeitscheibe 2.4 Mio. J.v.h. zeigt, daÃ die Bildung 
von Nordatlantischem Tiefenwasser auch im extremsten 
spÃ¤tpliozÃ¤n Kaltstadium 100 nicht vÃ¶lli versiegte, 
wenn sie auch reduziert war. Schlecht durchlÃ¼ftet 
antarktische Bodenwassermassen beherrschten damals 
den Ã¤quatoriale Ostatlantik hinauf bis 3000 m Wasser- 
tiefe. 
Mit dem Beginn der NordhemisphÃ¤renvereisun im 
spÃ¤te PliozÃ¤n ab Ca. 3 Mio. J.v.~., steigt die CCrD im 
Ã¤quatoriale Ostatlantik wiederholt kurzfristig auf weni- 
ger als 4300 - 4000 m Wassertiefe, zeitweise sogar bis 
gegen 3000 m (Abb. 53). Dies ist ein weiterer Ausdruck 
von verschlechterter Durchluftung der (antarktischen ?) 
Boden wassermassen. 
In der Brunhes Chron fÃ¼hrte "Schmelzwasser- 
decke]" wÃ¤hren der Hauptabschmelzphasen an allen 
Eiszeitterminationen zu kurzfristigen Zusamrnenbruchen 
in der TiefenwasserdurchlÃ¼ftung die nur einige 100 bis 
wenige 1000 J. dauerten. 
Klimageschichte und atmosphÃ¤risch Zirkula- 
tion N W-Afrikas 
Nach den Staubfluxkurven von Sites 659 - 661 
erfolgte das Einsetzen ausgepriigter AriciitÃ¤ts~.ykle in 
der Sahelxone vor Ca. 4.6 Mio. J., also Ã¼be 1.5 
Mio. J. frÃ¼he als bisher angenommen. Die Intensi- 
vierung der atmosphÃ¤rische Zirkulation ab rund 3.0 
Mio. J. zeigt sich in einer VergrÃ¶berun der Staubsedi- 
mente (Abb. 53). 
Bereits vor Ca. 4.1 - 4.2 Mio. J. weist ein stark 
Chlorit-reicher Staubeintrag bei Site 659 auf eine frÃ¼her 
Phase mit intensiven NE-Passatwinden hin. Diese Phase 
deckt sich mit extremen h^C-DurchlÃ¼ftungsminim im 
N-Atlantischen Tiefenwasser, wie sie fÃ¼ quartiire Kalt- 
zeiten typisch sind. 
Nach einer humideren Klimaphase in der Sahelregion 
vor 3.45 - 3.012.9 Mio. J. leiten die VergrÃ¶berun der 
Staubsedimente sowie die steigenden Anteile von Mont- 
morillonit und Chlorit (Site 659) dann vor etwa 3.0 bis 
2.6 Mio. J. erneut 7.u einer Klimaverschlechterung in  der 
Sahelregion Ã¼ber die allgemein mit einer Intensivierung 
der meridionalen Passatwinde Ã¼be NW-Afrika ein- 
hergeht (Abb. 53). Die Ausbreitung der DÃ¼rr zeigt sich 
i n  der Zentralsahara mit einem ersten Versiegen der 
permanenten FluÃŸfrach /.um Site 658 vor 3.2113.07 
Mio. J. (Abb. 53) und erstreckte sich auch Ã¼be die 
N-Sahara (Site 397 bei 27"N, Stein, 1984). Dieses 
Ereignis markiert wohl das endgÃ¼ltig Ende des Klimas 
einer 7.uvor n u r  schwach vereisten Erde. 
Vor 1 Mio. J. deutet die VergrÃ¶berun des Staubsedi- 
mente bei Sites 658 und 659 auf eine nochmalige 
Verstiirkung der (meridionalen) atmosphÃ¤rische Zirkula- 
tion Ã¼be NW-Afrika (Abb. 53). Dabei deutet der Jllit- 
und Chlorit-reiche Staubeintrag vor allem auf meridiona- 
len NE-Passat. 
Die Quarz-Akkumulationsraten bei den Sites 657 und 
659 - 661, die ein Nord-SÃ¼ Profil zwischen 22' und 
9"N vor der KÃ¼st NW-Afrikas bilden, sowie die 
Staub-Akkumulationsraten bei Site 659 und 397 (Stein, 
1984) zeigen ein gleichbleibendes Maximum bei 1S0N 
und weisen damit auf eine stabile Paliiobreitenlage der 
ITCZ im Sommer hin, zumindest wiihrend der letzten 
4.6 Mio. J. 
Die PalÃ¤oproduktivitÃ der Auftriebszelle vor 
Kap Blanc 
Von 3.6 - 1.56 Mio. J.v.h. und wiihrend der Brunhes 
Chron schwankte die Exportproduktion in der Auftriebs- 
zelle vor Cape Blanc von 50 - 200 g C*m-2*J-1. Das 
entspricht etwa der heutigen Variationsbreite im ganzjÃ¤h 
rigen Auftriebsgebiet vor NW-Afrika. 
Die Fluktuationen in der Exportproduktion bei Site 
658 werden (in erster Niiherung) von einem Ca. 400 
ka-Zyklus Ã¼berlagert der auch die Fluktuationen der 
siliziklastischen Akkumulationsraten bei Site 658 und 
die epibenthischen 6'3C-Oszillationen bei Site 659 
begleitet und somit langfristig die enge VerknÃ¼pfun von 
atmosphiirischer Zirkulation, Landklima NW-Afrika, 
PaliioproduktivitÃ¤ und TiefwasserdurchlÃ¼ftun im N- 
Atlantik aufzeigt. 
Vor NW-Afrika wÃ¤r ein verstiirktes Auftriebsgesche- 
hen wiihrend der Kaltstadien infolge hÃ¶here Passat- 
windgeschwindigkeiten zu erwarten. Es fuhrt allerdings 
in der Auftriebs7.elle vor Kap Blanc nur selten zu 
Maxima in de r  Expor tp roduk t ion .  Hohe  
Exportproduktionsraten kennzeichen im QuartÃ¤ viel- 
mehr Warmstadien mit fluviatiler NÃ¤hrstoffzufuh zum 
Site 658. Diese Ãœberragend Bedeutung der fluviatil 
angelieferten Niihrstoffe zeigte sich vor allem zu Beginn 
und zum Ende der Warmzeiten der Brunhes Chron durch 
extreme Maxima in  den Opal-Akkumulationsraten. Im 
Oberen Plio~.Ã¤n vor 2.7 - 1.6 Mio. J., liegen die 
ProduktivitÃ¤tsmaxim hingegen zumeist in den humi- 
deren Kaltstadien mit FluÃŸfrach und den Warmstadien. 
Vor Ca. 3. l Mio. J. steht hingegen ein genereller 
starker Anstieg in den Opal-Akkumulationsraten eher im 
Zusammenhang mit einem verstÃ¤rkte niihrstoffreichen 
Auftrieb infolge von intensiviertem NE-Passat, weil 
damals die DÃ¼ngun durch FluÃŸeintra allmÃ¤hlic zu 
versiegen begann (Abb. 53). 
Die "groÃŸe Ereignisse" der Klima-Langzeit- 
geschichte 
Von groÃŸe Bedeutung fÃ¼ die langzeitige Klimaent- 
wicklung in NW-Afrika, die atmosphÃ¤risch Zirkulation, 
die PaliioproduktivitÃ¤ in der kÃ¼stennahe Auftriebsre- 
gion und die TiefwasserdurchlÃ¼ftun im N-Atlantik 
waren, nach den Befunden dieser Arbeit, vor allem 
folgende Faktoren: die Vereisungsgeschichte der Antark- 
tis, die zeitweise Isolierung des Mittelmeeres im Messin, 
der dortige Umschlag zu antiÃ¤stuarine Zirkulation vor 
Ca. 4.7 Mio. J. sowie das Einsetzen einer verstÃ¤rkte 
NordhemisphÃ¤renvereisun vor etwa 3.0 Mio. J. und die 
nochmalige VerstÃ¤rkun der Ei~zeit~yklen im QuartÃ¤ ab 
etwa 1 Mio. J.v.h. (Abb. 53). 
Die Isolierung und Austrocknung des Mittelmeeres 
sowie seine nachfolgende Ã¤stuarin FÃ¼llungsphas vor 
5.5 - 4.7 Mio. J. spiegelt sich in einer extrem humiden 
Klimaphase in NW-Afrika wieder. Die Aridifizierung der 
Sahelzone ab 4.6 Mio. J.v.h. und die Intensivierung der 
atmosphiirischen Zirkulation folgte direkt auf die Wie- 
NE-Atlantic Productivity Continental aridity (dust flux) and 
deep-water off Cape Blanc meridional wind intensity (silt >6pm) 
ventilation 
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Abb. 53. Entwicklung von Klima und atmosphÃ¤rische Zirkulation, der Pal2oproduktivitÃ¤ vor Kap Blanc und der 
TiefenwasserdurchlÃ¼ftun im NE-Atlantik wÃ¤hren der letzten 6 Mio. J.: Tektonische und groÃŸklimatisch 
Anfachungsmechanismen. 
derÃ¶ffnun des Mittelmeeres mit dem Einsetzen anti- 
Ã¤stuarine StrÃ¶mungsverhiiltniss im Mittelmeer. Zu- 
gleich endet in einigen Sites (657, 659, 660, 661) eine 
kurze Schichtlucke, die eventuell ein BodenstrÃ¶mung 
sereignis abbildet. Eine Klimasteuerung aus sÃ¼dliche 
hohen Breiten mag hinzukommen, da ein massives 
Auftreten von Eisdriftschutt auf der Maudkuppe vor der 
Antarktis ab Ca. 4.8 Mio. J .v .~ . ,  das auf eine zunehmende 
Ausdehnung sudpolarer Eismassen hinwiese, mit der 
Aridifi/.ierung der Sahel/.one /.eitlich etwa ~.usammen- 
fillt. 
Das Einsetzen der Nordhemisphirenvereisung vor 
etwa 3.0 Mio. J., mit ihrem ersten HÃ¶hepunk vor 2.6 
Mio. J., und die nochmalige VerstÃ¤rkun der Eiszeitzyk- 
len ab ca l Mio. J. fÃ¼hrt jeweils zu einer fortschreiten- 
den Aridifixierung NW-Afrikas verbunden mit einer 
intensiveren meridionalen atmosphÃ¤rische und ozeani- 
schen Oberfl2chen/,irkulation. Etwa zeitgleich kommt es 
dagegen zu verstiirkten, kurzfristigen TiefwasserdurchlÃ¼f 
tungsminima /.wischen 2000 und mehr als 4300 m 
Wassertiefe im iiquatorialen Ostatlantik, verbunden mit 
einem Anstieg der CCD. 
Eine Steuerung der Klimaverschlechterung in NW- 
Afrika durch die rasche Hebung Tibets, wie sie Model- 
lergebnisse von Ruddiman und Kutzbach (1989b) nahe- 
legen, ist fÃ¼ die letzten 8 Mio. J. anhand der 
Staubfluxkurven von Sites 659 - 661 eher auszuschlie- 
ÃŸen Die Aridifizierung NW-Afrikas wird vielmehr 
durch abrupte Klimawechsel gekennzeichnet. Vermutlich 
stimmt eine wesentliche Vorraussetzung des Modells, die 
Haupthebung Tibets erst im Pliozin, nicht. Sie ist nach 
Copeland et al. (1987) und Copeland und Harrison 
(1990) bereits im Unteren MiozÃ¤ anzusetzen. 
Die letzte SchlieÃŸun des Panamaseeweges im Plio- 
zÃ¤n die nach Modellergebnissen von Maier-Reimer et al. 
(1990) und nach Manabe und Stouffer (1988) zu einer 
verbesserten TiefenwasserdurchlÃ¼ftun im Atlantik und 
letztendlich zu erhÃ¶hte NiederschlÃ¤ge in der Sahelzone 
fÃ¼hre wÃ¼rde bildet sich ebenfalls weder in den 
epibenthischen 613C-Kurven von Sites 658 und 659 
noch in den Staubfluxkurven von Sites 659 - 661 ab. 
Vermutlich geschah die klimawirksame SchlieÃŸun auch 
schon frÃ¼he im Oberen Miozzn (Sykes et al., 1982; 
Mann und Corrigan, 1990; Keller et al., 1989). WÃ¤hren 
der letzten 4.5 Mio. J. zeigt sich jedenfalls in den 
epibenthischen 613C-Kurven von Sites 658 und 659 kein 
grÃ¶ÃŸer Sprung oder langfristiger Trend hin zu einer 
verbesserten Tiefenwasserventilation, den die SchlieÃŸun 
des Panamaseeweges bewirken sollte. 
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Datenanhang 
Tab. A-1: Sauerstoff- und Kohlenstoff isotopendaten von Site 658 (Fortsetzung) 
Site 658 Original Cmposite G. inf lata C.nuellerstorf i B. aculeata 
Core-Section, Tiefe Oepth Alter 18-0 13-C 18-0 13-C 18-0 13-C 
Interual (rn) Cm) (Mal (Xo POB) (Xo POB) (Xo POB) (Xo POB) (Xo POB) (Xo POS) 
............................................................................................ 
............................................................................................ 
H I A T U S  
9.180.87447 1.13 8,16 3.18 8.73 
9.60 0.07852 1.39 0.46 3.58 8.47 
9.69 0.07925 0.84 0.07 3.15 0.68 
18.32 8.08437 1.44 0.49 3.47 0.63 
11.13 0.09095 1.32 0.26 3.42 0.59 
11.18 0.09121 1.31 0.21 3.38 8.55 
11.83 8.09456 1.52 8.34 3.25 0.62 
12.34 0.09719 1.21 0.12 3.28 9-47 
12.49 0.09797 1.25 0.14 3.44 8.59 
12.56 0.09833 1.46 0.40 3.28 0.32 
12.63 0.09869 1.23 8.26 3.24 8.61 
13.30 0.10215 1.28 -0.81 3.14 0.15 
13.38 0.10256 1.29 0.21 3.29 0.12 
13.62 0.10380 8.97 -0.21 3.84 0.35 
13.99 8.10632 1.29 0.11 3.32 0.24 
14.13 0.10727 1.21 -0.01 3.52 0.18 
14.16 0.10747 1.78 0.16 3.25 0.10 
14.36 8.10883 1.80 0.14 3.52 0.25 
Die Probenbezelchnung "B" in Spalte 1 kennzeichnet Bohrung B ,  Proben ohne PrÃ¤fi stammen aus Bohrung A 
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Tab. A-1: Sauerstoff- und Kohlenstoff isotopendaten von Site 658 (Fortsetzung) 
Site 658 Original Canposite G. inflata C.wuellerstorfl B. aculeata 
Core-Section, Tiefe Oepth Alter 18-0 13-C 18-0 13-C 18-0 13-C 
Interual (m) (m) (Mal (Xo PD01 (Xo PDB) (Xo PO01 (Xo POB) (Xo POB) (Xo PD91 
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Tab. fi-1: Sauerstoff- und Kohlenstoff isotopendaten uon Site 658 (Fortsetzung) 
Slte 658 Original Composite 6. Inf lata C.wuellerstorf 1 B. aculeata 
Core-Section, Tiefe Oepth Alter 18-0 13-C 18-0 13-C 18-0 13-C 
Interual (m) (m) (Mal (Xo PO81 (Xo P00) (Xo POB) (Xo P081 (Xo P001 (Xo P00) 
.............................................................................................. 
.............................................................................................. 
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Tab. A - 1 :  Sauerstoff- und Kohlenstoff isotopendaten von Site 658 (Fortsetzung) 
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Tab. 13-1: Sauerstoff- und Kohlenstoff isotopendaten uon Si te 658 (Fortsetzung) 
G. inf lata C.wuellerstorf 1 B. aculeata 
fllter 18-0 13-C 18-0 13-C 18-0 13-C 
(Mal (X0 PO81 (Xo PD01 (Xo POB) (Xo PD01 (Xo PDB) (Xo POB) 
:==x===z===========================zz==================,==  
0.42986 2.31 -0.30 4.11 -8.49 4.73 -8.97 
0.42979 2.52 -0.16 4.04 -8.51 4.59 -8.71 
8.43089 2.46 -0.16 4.31 -8.25 4.86 -0.91 
8.43245 2.63 -0.03 4.15 -8.48 5.04 -8.70 
8.43354 2.78 8.87 4.49 -0.12 5.23 -0.77 
Tab. 13-1. Seite 5 
Tab. A-1: Sauerstoff- und Kohlenstoff isotopendaten uon Site 658 (Fortsetzung) 
Site 658 Original Composite G. Inflata C.nuellerstorfi B. aculeata 
Core-Section, Tiefe Oepth Alter 18-0 13-C 18-0 13-C 18-0 13-C 
Interual (m) (m) (Mal (Xo POS) (Xo P081 (Xo PD%) (Xo PD81 (Xo PD81 (X0 PDB) 
========: ;=================SÂ£=z==sa==========: ;sa======a=======s======sas===:======s===s====s 
H I A T U S  
96.16 8.71188 1.93 
96.41 8.71288 1.91 
96.99 0.71697 1.32 
97.55 0.72180 1.75 
97.61 8.72145 1.71 
97.98 8.72423 1.17 
98.51 0.72828 
98.79 8.73835 1.89 
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Tab, A-1: Sauerstof f -  und Kohlenstof f  isotopendaten von S l t e  658 (Fortsetzung) 
S i t e  658 O r i g i n a l  Composite G. i n f l a t a  C .nue1 le rs to r f i  B. aculeata 
Core-Sectlon, T i e f e  Depth A l t e r  18-0 13-C 18-0 13-C 18-0 13-C 
I n t e r u a l  (in) (in) (Mal (Xo PO81 (Xo PO81 (Xo PO81 (Xo PO81 Wo POB) (7.0 PO81 
--------------------------------------------------------------------------------------s------- 
...................................................................................... ------- 
S i t e  658 O r i g i n a l  Composite 
Core-Sect Ion, T i e f e  D e ~ t h  
U. peregr lna U. auberlana 
A l t e r  18-0 13-C 18-0 13-C 18-0 13-C 
I n t e r u a l  (in) (m) (Mal (Xo PO81 (Xo PO81 (Xo P081 (Xo PO81 (Xo PO81 (Xo POS) 
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Tab. 6-1. Seite 8 
Tab. 6-1: Sauerstoff- und Kohlenstofflsotopendaten von Site 658 (Fortsetzung) 
Tab. A-1.  Seite 9 
- I1 CD 
mC-30 11 
C l Q - I ,  
mr'i 11 
- 4  O t l  
L. X t l  
W - 11 
5 - I ,  
n m u  
(Don 11 
l 0. I, 
-00 I1 
34  0 n 
E 1; 
- I, m t l  
mC-3- H C I 0 . I I  
-M I, 
L 4 0  I, 
OT X H  
W - 8 1  
L. - 11 
W CD I1 
0.0 n ,, l 0. t l
Â ¥  I, 




M  b 
M  
m m m  
N C M N  
. . .  
4-44 
I I I 
N r n b  
m w b  
. . .  
M M M  
MCMm MWW 
. . .  
w w w  
I 
m m w  
mmÃ‘ 
. . .  
NNn 
winio m  
N W W  W 
. . . .  
4 -4  Ã‘ 
I 1 1  I 
U 4  
. . 
44  I I 
i n - 4  m 
. . 
M M  
m d d  4 
w w m  U 
. . . .  
MMf3 M 
w m w w  
m f i w m  
. . . .  
M M M N  
N M M  
U m w  
. . .  
4-44 
I 1 1  
u m m  
mmm 
. . .  
M M f l  




m *  MW 
. . 
w w  




- m 8 m 4 U w m C M m N  l * - ~ ~ o ~ f i ~ u i n ~ i r ^ i m u " > ~  
. . . . . . . . .  L. 10.H 
0- I1 w w w w w w w w w  
- 4  0 1 1  I 
in E ! !  
f l  p-14 
Gm 
w m  
mr- 
. . 
C M C M  
N U w M m m r - w f l  
-lr--mMN^rUUm 
. . . . . . . . .  
w w w w w w w w m  
d d u w - 4 M m M U W w m  W N W W W 4 Â ¥ Ã ‘ < Â ¥ Ã ‘ )  
. . . . . . . . . . . .  
w w w w w w w w w w w w  
I I l l 
m ~ i n w ~ ~ m m d  N M - 4 4 i n M M W  
. . . . . . . . .  
w w w w w w w w w  
I 
4 W i n  M - 4 4  
. . .  
w w w  
0 1 1  
4 W w m ~ m ~ w m w m w m m  N U W ~ W M W c M ~ d - 4 U  
. . . . . . . . . . . .  
W w w w w w w w w w w w w  
1 1 1 1 1  
w w w  
m w m  
. . .  
M M N  
Tab. A - 1 :  Sauerstoff- und Kohlenstof f isotopendaten von Site 658 (Fortsetzung) 
Tab. 6-1. Seite 11 
Tab. A - 1 :  Sauerstoff- und Kohlenstoff isotopendaten von Site 658 (Fortsetzung) 
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Tab. ft-2: Sedimentphysikalische GrÃ¶pe und Ergebnisse der siliziklastischen Sedimentfraktion von Site 658 
Die Probenbezeichnung "B" in Spalte 1 kennzeichnet Bohrung B, Proben ohne PrÃ¤fi stammen aus Bohrung A 
AR.= Akkumulationsrate in g/m2Ãˆy ModalkorngrÃ¶fl in um. 
Tab. A-2. Seite 1 
Tab, 4-2:  Sedimentphysikalische GrÃ¶ÃŸ und Ergebnisse der siliziklastischen Sedimentfraktion von Site 658 
(Fortsetzung). 
Tab. A-2. Seite 2 
Tab. A-2: Sedimentphysikalische GroÃŸe und Ergebnisse der siliziklastischen Sedimentfraktion von Site 658 
(Fortsetzung). 
Site 658 Original Cornposite Trocken- Hasser- Si 1 iziklast. Ton Sllt Silt- 
Core-Section, Tiefe Depth Alter raumgen, gehalt Fraktion < 2 m  > 6um Modal- Flup- 
Interval (m) (m) (Mal (g/ccm) G e w .  X G e w .  X AR. Gen. X AR. G e n .  X AR. Uert fracht 
................................................................................................................... 
................................................................................................................... 
Tab. 13-2. Seite 3 
Tab. A-2: Sedimentphysikalische GroPen und Ergebnisse der siliziklastischen Sedimentfraktion von Site 658 
(Fortsetzung). 
Site658 OriginalCmposite Trocken- Hasser- Siliziklast. Ton Silt Silt- 
Core-Section, Tiefe Depth Alter ramngen. gehalt Fraktion < 2mn > 6um Modal- FluÃŸ 
Interual (rn) (rn) (Mal (g/ccrn) Gew. X Gew. X AR. Gen. X AR. Gew. X AR. Uert fracht 
................................................................................................................... .......... 
13 3 116 113.44 110.59 1.6837 1.86 70.25 62.6 
13 4 48 114.18 111.34 1.6926 1.83 59.38 51.5 
13 4 72-75 114.52 111.67 1.6965 1.82 35.7 61.34 52.6 
13 4 102-184 114.81 111.96 1.7888 1.13 32.9 70.30 66.7 55.68 37.2 39.78 26.5 29 4 
13 4 128 114.98 112.13 1.7833 1.12 73.25 42.7 
13 5 56- 59 115.77 112.92 1.7186 8.98 38.2 64.02 32.6 76.88 24.8 17.28 5.6 14 
13 5 182-104 116.86 113.21 1.7242 1.84 34.8 62.08 33.5 73.73 24.7 18.28 6.1 15 
13 5 120 116.23 113.38 1.7275 1.82 56.87 38.2 
13 6 68- 71 117.12 114.27 1.7447 8,92 48.5 58.48 28.8 76.26 21.3 17.18 4.8 27 4 
13 6 84 117.28 114.35 1.7462 0.96 38.5 52.88 26.4 
13 6 182-184 117.35 114.58 1.7491 1.81 37.7 68.38 31.7 75.88 24.8 16.38 5.2 18 4 
13 7 72-75 118.38 115.53 1.7637 8.97 38.3 62.96 68.4 
13 7182-184 118.67 115.82 1.7662 1.85 37.3 57.76 67.9 61.98 42.1 31,18 21.1 22 
13 7 128 118.84 115.99 1.7678 8.93 47.89 49.9 
13 8 72- 75 119.64 116.79 1.7749 0.88 40.8 56.53 55.7 70.46 39.3 23.98 13.3 16 
13 CC 18-14 119.86 117.01 1.7769 
14 1 48 128.87 117.22 1.7788 1.15 71.47 91.9 
14 1 78- 74 128.43 117.58 1.7828 1.38 29.1 82.57 127.6 39.71 58.7 56.88 71.5 29 
14 1 9 8 - 1 8 0  128.59 117.74 1.7833 1.18 31.8 75.17 118.9 43.36 48.1 49.88 55.2 29 
14 1 128 128.79 117.94 1.7849 1.25 77.59 121.2 
14 1 135 128.92 118.87 1.7859 8.93 62.82 73.8 
14 2 48 121.33 118.48 1.7892 1.85 63.97 83.9 
14 2 94 121.51 118.66 1.7986 1.18 74.98 183.8 
14 2 98-188 121.55 118.78 1.7918 1.87 36.9 72.92 97.5 63.25 61.7 28.18 27.4 18 
14 2 188 121.64 118.79 1.7917 1.83 78.99 91.1 
14 2 128 121.74 118.89 1.7925 8.98 66.83 88.9 
14 3 48 122.24 119.39 1.7965 1.15 71.59 182.5 
14 3 70- 74 122.43 119.58 1.7988 1.21 38.8 74.88 113.3 55.84 62.3 38.28 43.3 28 4 
14 3 98-108 122.68 119.83 1.8088 1.12 33.9 76.83 187.6 62.97 67.7 29.70 32.8 2 3 4  
14 3 128 122.78 119.93 1.8811 1.83 72.55 69.5 
14 4 34 123.37 128.52 1.8874 8.88 45.8 61.79 58.6 
14 4 67-71 123.61 128.76 1.8188 1.08 34.8 71.16 71.5 70.54 58.4 28.88 14.9 13 
14 4 98-188 123.88 121.83 1.8129 1.81 35.5 78.95 66.6 69.34 46.2 28.98 13.9 16 
14 5 34 124,64 121.79 1.8285 1.85 64.55 84.8 
14 5 53 124.81 121.96 1.8219 1.87 69.95 92.6 
14 5 72- 76 124.94 122.89 1.8230 1.88 33.3 74.32 99.5 34.68 34.5 59.88 59.5 29 
14 5 98-108 125.17 122.32 1.8248 1.38 25.8 81.72 131.7 41.07 54.1 42.90 56.5 28 
14 6 78-74 126.23 123.38 1.8334 1.87 34.7 76.26 181.2 
14 6 85 126.35 123.58 1.8343 8.92 68.22 77.8 
14 6 98-188 126.48 123.63 1.8354 8.92 35.1 74.35 84.8 75.82 63.6 15.78 13.3 14 
, 7  34 127.23 124.38 1.8415 8.96 38.9 68.88 81.0 
7 40 127.29 124.44 1.8419 1.81 71.18 89.3 
7 66-68 127.47 124.62 1.8434 1.15 34.1 74.55 186.3 72.96 77.6 17.20 18.3 1 7 4  
7 96- 98 127.74 124.89 1.8456 1.05 34.9 73.74 96.8 71.40 68.6 18.78 18.8 14 
8 68- 72 128.70 125.85 1.8535 1.38 26.8 64.49 110.4 72.67 88.2 19.38 21.3 15 
CC 20- 24 128.99 126.14 1.8571 1.29 58.28 51.8 51.73 26.8 41.18 21.3 28 4 
1 34 129.45 126.68 1.8627 1.13 32.7 78.64 83.8 
Tab. A-2. Seite 4 
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Tab. A-2; Sedimentphysikalische GrÃ¶ÃŸ und Ergebnisse der siliziklastischen Sedimentfraktion von Site 658 
(Fortsetzung). 
Site 658 Original Composite Trocken- Wasser- Siliziklast. Ton Silt Silt- 
Core-Section, Tiefe Depth Alter raumgen. gehalt Fraktion < Zum > 6 m  Modal- FluÃŸ 
Interval (m) (m) (Mal (g/ccm) Gen. X Gen. X AR. Gen. X AR. Gen. X A R .  Uert fracht 
= = = = = = = = = s = = = = s = = = = = = = = = = = = = = s ! = = = = = = = = = a = = = = = = s = ; : = = = = = = = = = = s : s = = 3 a = = = = = = = = = 3 = = = = s s = = a = s s = = = = = = s s = = = = = = 2 a = = = = 3 = = = = z = s :  
21 5 117-119 181,56 188.21 2.5521 1.86 37.2 68.29 131.8 76.17 99.8 15.88 28.7 14 
21 5 128 181.58 188.23 2.5522 8.92 54.35 182.5 
21 6 10 181.95 188.61 2.5541 8.96 54.72 187.9 
21 6 54 182.39 189.84 2.5562 1.81 36.9 58.12 183.8 
21 6 58-62 182.45 189.18 2.5565 1.12 33.1 82.91 198.4 76.17 145.8 19.18 36.4 17 
21 6 78- 88 182.64 189.29 2.5574 1.81 39.4 63.88 138.4 78.47 91.9 24.18 31.4 22 4 
21 8 48 183.59 198.25 2,5621 1.86 88.21 173.8 
21 8 65- 69 183.86 198.51 2.5633 1.87 35.5 58.51 128.3 52.28 67.8 41.68 53.4 28 4 
21 8 184-186 184.24 198.89 2.5652 1.83 36.7 81.42 171.9 56.38 96.9 36.78 63.1 29 4 
22 1 183-185 186.74 193.39 2.5979 1.88 36.1 62.32 86.2 
22 2 64- 68 187.95 194.68 2.6878 1.15 38.1 73.83 141.1 
22 2 71 188.88 194.65 2.6873 8.98 48.8 71.48 188.1 
22 2 94-96 188.24 194.89 2.6887 8.95 39.9 71.55 114.2 73.45 83.9 19.28 21.9 18 4 
22 3 46 188.75 195.41 2.6118 8.88 71.38 185.2 
22 3 58-54 188.81 195.46 2.6121 8.87 38.4 67.76 99.8 77.34 76.6 12.20 12.1 2 8 4  
22 3183-185 189.88 195.73 2.6137 1.87 36.5 68.51 188.8 88.16 95.9 9.18 9.9 1 8 4  
22 4 38 189.47 196.13 2.6161 1.18 58.68 188.5 
22 5 45 198.11 196.77 2.6199 1,15 59.39 115.8 
22 5 68-64 198.28 196.93 2.6289 1.17 38.9 57.72 113.5 78.45 89.8 16.88 19.1 2 6 4  
22 5 96-98 198.68 197.25 2.6226 1.19 32.8 68.84 127.2 76.66 97.5 17.48 22.1 2 2 4  
22 6 55 191.43 198.89 2.6274 1.85 56.32 184.9 
22 6 78- 74 191.68 198.25 2.6283 1.82 33.6 52.87 94.5 88.17 75.8 14.58 13.7 14 
22 6 113-115 191.86 198.51 2.6297 1.24 38.4 51.75 114.2 76.86 86.9 17.38 19.8 22 4 
22 7 47 192.64 199.30 2.6342 1.84 54.76 181.8 
22 7 56-68 192.75 199.48 2.6347 1.81 37.5 54.33 97.7 73.68 72.8 17.88 16.6 18 4 
22 7 188 193.85 199.78 2.6364 8.87 58.35 78.8 
22 7 184-186 193.18 199.75 2.6367 1.16 35.3 64.82 132.2 78.91 184.3 13.78 18.1 7 
23 1 70- 74 196.62 283.27 2.6653 8.98 38.3 52.11 94.5 
23 1182-184 196.93 283.58 2.6678 1.29 28.8 51.84 123.7 77.27 95.6 18.48 22.8 14 
23 1 U 9  197.89 283.75 2.6679 1.82 46.85 88.2 
23 1 123 197.13 283.78 2.6681 8.97 72.88 138.8 
23 1 126 197.16 283.81 2.6682 8.97 45.75 82.1 
23 2 48 197.63 284.29 2.6788 8.94 58.48 87.4 
23 2 65-69 197.74 284.39 2.6714 8.93 39.9 47.64 82.8 78.83 64.6 14.88 12.1 2 2 4  
23 2 182-104 198.84 284.69 2.6738 1.88 36.1 54.87 188.8 
23 2 188 198.89 284.74 2.6733 8.98 47.78 79.4 
23 3 48 198.81 285.47 2.6772 8.92 47.75 81.1 
23 3 56 198.92 285.57 2.6778 8.92 48.3 45.64 77.7 
23 3 61- 65 198.94 285.59 2.6779 8.95 38.4 48.84 84.4 79.38 67.8 13.88 11.7 14 
23 3 182-184 199.18 285.83 2.6792 1.88 37.1 51.48 95.1 67.72 64.4 26.28 24.9 27 4 
23 4 48 199.84 286.58 2.6828 8.96 52.56 93.4 
23 4 126 288.28 286.85 2.6847 8.94 42.74 74.3 
23 4131-133 280.26 206.91 2.6858 1.81 37.2 47.28 88.2 78.24 69.8 16.28 14.3 1 8 4  
23 5 35 288.72 287.37 2.6882 1.87 46.17 71.1 
23 5 83-87 288.98 287.55 2.6894 1.82 35.2 52.19 76.7 
23 7 18 281.60 208.25 2.6948 8.96 65.93 91.8 
23 7 34 281.66 288.32 2.6943 8.92 40.3 57.18 75.7 
23 7 53-55 281.88 288.45 2.6957 1.83 41.8 57.34 85.1 71.61 68.9 21.88 17.9 1 8 4  
23 8 4- 8 281.89 288.54 2.6963 8.91 39.6 54.11 78.9 
23 9 78-74 282.98 289.55 2.7833 8.86 42.2 58.19 62.2 
23 9 98 283.88 289.74 2.7846 8.86 47.63 59.2 
23 9182-184 283.18 289.75 2.7847 8.86 36.8 58.64 63.8 76.96 48.5 15.18 9.5 14 
24 1 14 285,54 212.19 2.7769 8.91 48.9 49.78 53.4 
24 2 63 286.11 212.77 2.7818 1.88 49.72 63.1 
24 2182-184 286.24 212.89 2.7828 1.11 34.8 65.44 85.7 73.85 62.6 19.18 16.4 1 8 4  
24 2 138 286.51 213.16 2.7851 8.98 57.25 66.2 
24 3 48 287.88 213.74 2.7988 8.94 62.74 69.6 
24 3 78-74 287.38 214.83 2.7925 8.92 36.9 53.68, 58.3 
24 3 76 287.42 214.87 2.7928 1.81 36.9 48.75 58.1 
24 3182-184 287.69 214.34 2.7951 1.25 26.7 53.65 79.1 74.21 58.7 18.88 14.2 1 8 4  
24 4 17 288.16 214.82 2.7991 8.89 57.18 68.2 
24 4 68-64 288.44 215.89 2.8819 8.99 38.7 53.72 51.6 
24 4 98-188 288.69 215.34 2.8844 1.88 31.8 68.49 63.4 73.98 46.9 22.18 14.8 2 9 4  
24 4 113 288.83 215.48 2.8859 1.88 54.41 52.8 
24 5 38 289.37 216.83 2.8115 1.87 78.53 81.5 
24 5 58 289.55 216.21 2.8134 1.89 37.3 71.44 75.7 
24 5 63- 67 289.62 216.27 2.8148 1.18 34.8 74.38 79.3 68.15 47.7 34.48 27.3 27 4 
24 5182-184 289.95 216.68 2.8174 1.18 35.4 62.48 66.7 76.74 51.2 16.38 18.9 1 8 4  
24 6 44 218.58 217.16 2.8231 1.89 65.54 69.5 
24 6 78- 74 218.69 217.34 2.8258 1.89 34.8 69.81 73.8 
24 6 88 218.85 217.51 2.8267 1.87 64.33 66.5 
24 6 188 218.97 217.62 2.8278 1.85 64.88 66.1 
24 6 183-185 211.81 217.66 2.8282 1.48 22.5 67.64 91.9 77.83 71.5 14.48 13.2 7 
24 7 33 211.71 218.37 2.8355 1.18 61.21 65.4 
24 7 46 211.84 218.49 2.8368 1.85 34.4 55.68 56.7 
24 7 83-87 211.96 218.61 2.8388 1.28 28.6 55.38 68.8 78.65 54.1 14,99 18.3 14 
24 7182-184 212.13 218.78 2.8397 1.42 25.6 58.29 69.3 47.87 32.6 47.38 32.8 28 
24 9 8 212.69 219.35 2.8456 1.85 35.4 58.28 59.5 
24 8 17 212.78 219.43 2.8464 1.88 59.69 57.9 
24 9 31-33 213.29 219.94 2.8516 1.26 15.5 69.89 85.4 
24 CC 18-14 213.74 228.39 2,8563 1.13 38.4 56.68 62.8 74.81 46.4 18.18 11.2 1 8 4  
25 1 41 215.37 222.83 2,8738 1.13 68.93 71.6 
25 1 7 8 - 7 4  215.58 222.15 2.8742 1.13 33.2 58.28 68.4 76.46 52.3 17.58 12.8 1 8 4  
25 1188-182 215.71 222.36 2.8762 1.22 31.9 58.27 73.9 78.67 52.3 25.98 19.2 2 8 4  
25 1 118 215.84 222.49 2.8774 1.87 53.85 59.9 
25 1 123 215.89 222.55 2.8788 1.89 58.43 66.1 
Tab. A-2. Seite 6 
Tab. A-2: Sedimentphysikalische Grollen und Ergebnisse der siliziklastischen Sedimentfraktion uon Site 658 
(Fortsetzung). 
Tab, 6-2. Seite 7 
Tab. A - 2 1  Sedimentphysikalische GrÃ–Pe und Ergebnisse der siliziklastischen Sedimentfraktion von Site 658 
(Fortsetzung). 
Tab. A - 2 .  Seite 8 
Tab. A-2:  Sedimentphysikal ische GroPen und Ergebnisse der si 1 izikiastischen Sedimentfraktion von Site 658 
(Fortsetzung). 
Tab. A-2 .  Seite 9 
Tab. 6-3: Tornnineralzusmensetzung und Akkumulationsraten von Site 658 
Oie Probenbezelchnung "B" in Spalte 1 kennzeichnet Bohrung B, Proben ohne PrÃ¤fi stammen aus Bohrung A 
M = Montmorillonit, I = Illit, K = Kaolinit, C = Chlorit; AR.= Akkumulationsrate in g/rn2*y. 
Tab. A-3. Seite 1 
Tab. h - 3 :  Tonmineralzusammensetzung und Akkumulat ionsraten von Si te 6 5 8  
(Fortsetzung). 
Tab.  13-3. Seite 2 
Tab. A-4: Biogene Sedimentantei le, Akkumulationsraten und PalÃ¤oproduktivitÃ bei Site 658 
Die Probenbezeichnung "B" in Spalte l kennzeichnet Bohrung B, Proben ohne PrÃ¤fi stammen aus Bohrung A  
A R . =  Akkumulationsrate in g/m2*y, TOC = gesamt-organischer Kohlenstoffantei 1, MOC = mariner organischer 
Kohlenstoffanteil, P exp = Exportproduktion (8 - 8.73 Ma aus MOC, 1.5 - 3.6 Ma aus TOC berechnet). 
Tab, 13-4. Seite 1 
Tab. 13-4: Biogene Sedimentantelle, Akkumulationsraten und PalÃ¤oproduktivita bei Site 658 
(Fortsetzung). 
Tab. ti-4. Seite 2 
Tab. A-4: Biogene Sedimentanteile, Akkuniulationsraten und PalÃ¤oproduktiuitÃ bei Site 658 
(Fortsetzung). 
Tab. A-4. Seite 3 
Tab. 6-4. Seite 4 
Tab. 13-4: Biogene Sediment 
(Fortsetzung), 





16 6 70- 74 146.68 
16 6 182-184 146.99 
16 7 48 147.86 
16 7 78- 74 148.18 
16 7 78- 88 148.25 
17 1 48 148.68 
17 1 78- 74 148.92 
17 1 188-182 149.15 
17 2 34 149.96 
17 2 70- 74 158.34 
17 2 184-186 158.61 
17 3 48 151.39 
17 3 68- 64 151.62 
17 3 186-188 151.96 
17 3 128 152.89 
17 4 78- 74 153.11 
17 4 182-184 153.42 
17 4 128 153.59 
17 5 34 154.20 
17 5 48 154.26 
17 5 78- 74 154.58 
17 5 188-182 154.84 
17 6 34 155.68 
17 6 48- 44 155.62 
17 6 46 155.74 
17 6 64- 66 155.88 
19 1 44 158.34 
19 1 78- 74 158.62 
19 1 84 158.74 
19 1 185-187 158.96 
19 2 34 159.36 
19 2 78- 74 159.74 
19 2 87- 89 159.90 
19 3 78- 74 168.54 
19 3 84 168.66 
19 3 182-104 168.85 
19 4 35 161.47 
19 4 48- 44 161.54 
19 4 102-184 161.99 
19 4 128 162.16 
19 5 66-70 163.88 
19 5 84 163.16 
19 5 182-184 163.35 
19 6 34 163.89 
19 6 44 163.98 
19 6 182-184 164.37 
19 7 48 165.11 
19 7 66- 78 165.39 
19 7 182-184 165.67 
19 7 120 165.82 
19 CC 18- 14 166.55 
28 1 61- 65 168.03 
28 1 118-112 168.31 
28 1 128 168.68 
28 2 38 169.28 
28 2 78- 74 169.62 
28 2 84 169.74 
28 2 182-184 169.93 
20 3 34 178.71 
20 3 48 170.77 
28 3 78- 74 171.89 
28 3 102-184 171.48 
28 6 78- 74 172.30 
28 6 98- 92 172.49 
20 7 40 173.85 
20 7 78- 74 173.15 
20 7 84 173.28 
28 8 38 173.91 
20 8 115-117 174.47 
28 9 34 174.94 
20 9 78- 74 175.15 
28 9 84 175.28 
20 9 98-180 175.42 
21 1 48 177.30 
21 1 78- 74 177.56 
21 1 118 177.92 
21 1 114-116 177.97 
21 2 68- 64 178.88 
21 2 SB- 82 179.87 
21 2 84 179.18 
21 3 41 179,41 
21 4 39 179.94 
21 4 66- 78 188.11 
21 4 182-184 188.39 
21 4 118 188.37 
21 5 38 181.82 
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Tab. A-4, Seite 5 
Tab. 4-4: Biogene Sedimentanteile, Akkumulationsraten und Palaoproduktiuitat bei Site 658 
(Fortsetzung). 
Site 658 Original C m p o s i t e  
Core-Section, Tiefe Depth Alter CaC03 81 ogenopal TOC MOC P exp 
Interual (m) (m) (Mal G e n .  X AR. G e n .  X AR, G e n .  X AR. G e n .  X AR. gC/m2Ãˆ 
Tab. A-4. Seite 6 







25 1 123 
25 1 126 
25 2 78- 74 
25 2 102-184 
25 2 120 
25 3 40 
25 3 69 
25 3 78- 74 
25 3 182-184 
25 4 3 5 
25 4 40 
25 4 49 
25 4 78- 74 
25 4 182-104 
25 5 65 
25 5 70- 74 
25 5 98-100 
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Tab. 13-4. Seite 7 
Tab. A-4: Biogene Sedimentantelle, ftkkumulatlonsraten und PalÃ¤oproduktiuita bei Site 6 5 8  
(Fortsetzung). 
Site 6 5 8  Original C m p o s i t e  
Core-Section, Tiefe Oepth Alter CaC03 Bi ogenopal TOC MOC P exp 
Interual (m) (m) (Mal G e n .  X AR. G e n .  X AR. Gen. X AR. G e n .  X AR. gC/m2*y 
=----- - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - - -  
---------------------------------------------------------------------------------s====s====*====z========== 
Tab. 13-4. Seite 8 
Tab. A-4: Biogene Sedimentanteile, Akkumulationsraten und PalÃ¤oproduktluitÃ bei Site 658 
(Fortsetzung) . 
Site 658 Original Cmposite 
Core-Section, Tiefe Depth Alter CaC03 Biogenopal TOC MOC P exp 
Interual (m) Cm) (Mal G e w .  X AR. G e n .  X AR. G e w .  X AR. Gw. X AR. gC/mZ~y 
~ = = = = = = = ~ = s = = = = ~ ~ = = = = = = = = ~ = = = = = = = = = = = s = = = ~ ~ = = = = = = = = ~ = = = = = = = = = z = = = = = = = = = = = ~ = ~ = = = ~ ~ = s = = = = = = = = ~ ~ - - - - - - - = - - - - - - -  
------- ------- 
33 1 40 291.38 297.96 3.5438 9 . 8 0  9 .59  2.44 2 . 3 9  104 
33 1 7 0 - 7 4  291.62 298.27 3.5480 24.60 24 .03  6 . 1 0  0 . 5 9  1.55 1 . 5 1  7 7 
33 1 1 0 2 - 1 0 4  291.93 298.58 3.5522 25 .36  25.15 2 .17  0 .25  1 . 5 5  1 . 5 4  78 
33 1 120 292.10 298.75 3 . 5 5 4 1  27 .90  28.93 1 . 4 5  1 . 5 0  77 
33 2 7 0 - 7 4  293.12 299.77 3.5661 29.40 3 3 . 4 9  2 .93  0 . 3 9  1 .34  1 . 5 3  77 
33 2 1 0 2 - 1 0 4  293.38  300.03 3.5692 29.73 3 7 . 4 0  3,44 0 . 3 4  1.53 1 . 9 2  89 
33 2 109 293.44 300.10 3.5700 32.80 41.12 1 . 2 1  1.52 7 6 
33 3 43 294.08  300.74 3 .5775 22.40 27.22 2 . 2 1  2.69 111 
33 3 7 0 - 7 4  294.37 301.02 3 .5808 19 .30  23 .13  2 . 0 6  0 . 9 0  1 .87  2 . 2 4  99 
33 3 77 294.43 301.08 3 .5815 1 1 . 5 0  1 3 . 2 0  1 .74  2 . 0 0  92 
33 3 102-104 294.68 301.33 3.5845 7.99 9.17 1 .83  2 .10  95 
33 3 135 294.86  381.52 3.5867 6 .00  6 . 6 4  2.23 2.47 106 
33 4 50  295.36 302.01  3.5925 23 .90  23.97 1.62 1 . 6 2  82 
33 4 70- 74 295.55  302.20 3.5947 28 .91  31.95 1.50 1 . 6 6  82 
33 4 1 0 2 - 1 0 4  295.86  302.51 3.5984 3 6 . 6 1  42.32 4.77 0 . 5 0  1 . 3 8  1 . 6 0  80 
33 CC 10- 1 4  296.55 303.20 3 .6065 5 . 5 6  0.60 
Tab. A-4. Seite 9 
Tab, 8-1 1 Sauerstoff und Kohlenstoff isotopendaten von Site 659 
SITE 659 Original Composite C. uuellerstorfi G. inflata 
Core-Section, Tiefe Oepth Alter 18-0 13-C 18-0 13-C 
Interval (m) (m) (Mal (Xo PO81 (Xo POB) (Xo PO81 (Xo POB) 
= = = = s = = = = = = = = z = = = = = : ~ = = = = s : = z = = = s ! = = = = = : = : = = = = = = = ~ = = = = = = = = a = = = z z = a = = : = = = = = a = = z s = = = = = =  
Die Probenbezeichnung "B" und "C" in Spalte 1 kennzeichnet Bohrung B und C, 
Proben ohne PrÃ¤fi staunen aus Bohrung ft 
Tab. 8-1. Seite 1 
Tab. 8-1: Sauerstoff und Kohlenstoff isotopendaten von Site 659 (Fortsetzung) 
SITE 659 Original Composite C. wuellerstorfi G. inflata 
Core-Section, Tiefe Depth Alter 18-0 13-C 18-0 13-C 
Interual (m) (m) (Mal (Xo POS) (Xo POB) W o  POS) (Xo P081 
................................................................................... 
................................................................................... 
Tab. 8-1. Seite 2 
Tab. 0-1: Sauerstof f  und Kohlenstoff isotopendaten von S i t e  659 (Fortsetzung) 
5ITE 659 Or ig ina l  Composite C, wuel l e r s t o r f  i G .  saccul i f  er  
Core-Sectlon, T i e f e  Depth A l t e r  18-0 13-C 18-0 13-C 
I n t e r u a l  (m) (in) (Mal (Xo PDB) (Xo PDB) (7.0 PDB) (Xo PDB) 
============s=============azs;Â£======~====:========s==a=s;======ss==a===as========sa 
Tab. B.-1. S e i t e  3 
Tab. 0-1: Sauerstoff und Kohlenstoff isotopendaten von Site 659 (Fortsetzung) 
SITE 659 Original Composite C. nuel lerstorf i 6. saccul lfer 
Core-SectIon, Tiefe Depth Alter 18-0 13-C 18-0 13-C 
Interual (rn) (rn) (Mal (Xo POB) (Xo POS) (Xo PD01 (Xo PDB) 
................................................................................... 
................................................................................... 
Tab. 0-1. Seite 4 
Tab. 8-1: Sauerstoff und Kohlenstofflsotopendaten von Site 659 (Fortsetzung) 
5ITE 659 Or 
Core-Section, 
Interual 
= = = = = = = = = = = = = = = = = = = X :  
9 2 71-75 
9 2 92-96 
9 2 101-103 
9 2 117-120 
9 2 130-132 
8 9 2 62- 64 
9 3 12- 16 
9 3 26-30 
9 3 42-46 
9 3 66-70 
9 3 85-89 
9 3 101-103 
9 3 116-119 
9 3 130-132 
9 4 12- 16 
9 4 25-29 
9 4 36-40 
9 4 86-89 
9 4 101-103 
9 4 115-119 
9 4 130-132 
9 4 144-148 
9 5 12- 16 
9 5 24-28 
9 5 39-43 
9 5 72-76 
9 5 83-87 
B 10 1 60- 62 
9 5 101-103 
9 5 115-118 
9 5 130-132 
9 5 144-148 
9 6 12- 16 
9 6 35-39 
9 6 50- 52 
9 6 60- 62 
9 6 61-65 
B 10 2 53- 55 
9 CC 9-14 
10 1 3-6 
10 1 12- 16 
10 1 26-30 
10 1 44-48 
10 1 61-65 
10 1 74-78 
10 1 90- 92 
10 1 104-107 
8 10 4 60- 62 
10 1 140-142 
10 2 12- 16 
10 2 31-35 
10 2 64-68 
10 2 80- 82 
10 2 93-97 
8 10 5 60- 62 
10 2 148-142 
10 3 2-6 
10 3 12- 16 
10 3 16-20 
10 3 29-33 
10 3 61-65 
10 3 74-77 
10 3 90- 92 
10 3 100-102 
8 10 6 60- 62 
10 3 110-112 
10 3 140-142 
10 4 3-6 
10 4 12- 16 
10 4 32-35 
10 4 44-48 
10 4 72-75 
10 4 90- 92 
B 11 1 60- 62 
10 4 119-123 
10 4 140-142 
10 5 2-6 
10 5 12- 16 
10 5 28-32 
10 5 44-48 
10 5 90- 92 
8 11 2 60- 62 
10 5 122-125 
10 5 140-142 
10 6 3-6 
10 6 12- 16 





























































































C. wuellerstorf i 
18-0 13-C 
(Xo PD81 (Xo P08) 
Tab. 8-1. Seite 5 
Tab. 8-1: Sauerstoff und Kohlenstoff isotopendaten von Site  659 (Fortsetzung) 
Tab. 8-1. Seite 6 
Tab. 6-11 Sauerstoff und Kohlenstof f isotopendaten von Site 659 (Fortsetzung) 
Tab. 0-1, Seite 7 
Tab. B-l. Seite 8 
Tab. 0-1: Sauerstoff und Kohlenstof f isotopendaten von Site 659 (Fortsetzung) 
Tab. 0-1. Seite 9 
Tab. 8-2: Sedimentphysikallsche und sedimentologische Ergebnisse von Site 659. 
Site 659 Orig. Canposite 
Core-Section, Tiefe Oepth Alter 




























CaC03 EUR EUR 
(GM.%) (GM.%) AR 
.----------------------- 
.----------------------- 
64.39 55.61 18.1 
67.65 32.35 9.2 
62.43 37.57 18.7 
66.68 33.48 12.2 
81.82 18.18 6.6 
63.98 36.18 15.6 
72.71 27.29 11.8 
73.98 26.18 12.6 
47.33 52.67 25.8 
45.37 54.63 26.8 
54.28 45.72 22.4 
51.45 48.55 23.8 
55.79 44.21 21.7 
61.88 38.28 6.3 
62.69 37.31 6.2 
58.52 41.48 6.8 
41.48 58.68 9.7 
72.94 27.86 4.5 
67.84 32.96 5.4 
68.98 39.18 6.5 


















Silt Silt Silt- 
Ton > 6um > 6um Modal- 
AR. (GM.%) AR. Uert 
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  
6.3 19.8 1.9 11.8 
Die Probenbezeichnung "B" und "C" in Spalte 1 kennzeichnet Bohrung 8 und C, Proben ohne PrÃ¤fi stammen aus Bohrung A 
EUR si 1 iziklastische Sedimentfraktion, P dry = Trockenraungwicht, AR = Akkumulationsrate in g/m2*y, ModalkorngrÃ¶Ã 
in um 
Tab. 8-2. Seite 1 
Tab. 0-2: Sedimentphysikallsche und sedimentologische Ergebnisse uon Site 659. 
Site 659 Orig, Camposite Ton Silt Silt Silt- 
Corc-Section, Tiefe Depth Alter P dry CaC03 EUR EUR < Zum Ton > 6um > 6um Modal- 
Interual (m) (m) (Mal (g/ccm) (GM.%) (Gen.%) AR ( G e n , % )  AR, (6w.X) AR. Mert 
Tab. 0-2. Seite 2 




; s = = = = 5 = 5 = = = s z 5 5 s = = =  
Silt Silt- 
> 6uffl Modal- 
A R .  Uert 
.--- --------- 
.  ------ 
Ton 
A R .  
:====: 
Tab. 0-2. Seite 3 
Tab. B-2: Sedimentpt  
S i t e  659 
Core-Sect ion,  
I n t e r u a l  
.................... 
4 2 87- 89 
4 2 102-104 
4 2 117-119 
4 2 130-132 
4 2 145-147 
4 3 15- 17  
4 3 25- 27 
4 3 37- 39 
4 3 55 
4 3 70- 74 
4 3 85- 87 
4 3 95- 97 
4 3 102-104 
4 3 115-117 
4 3 130-132 
4 3 143-145 
4 4 5 - 7  
4 4 17- 1 9  
4 4 30- 32 
4 4 42- 44 
4 4 55  
B 4 3 120-124 
4 4 65- 67 
4 4 6 6 - 7 1  
B 4 3 135-138 
4 4 74- 76 
4 4 78- 80 
B 4 4 14- 1 8  
B 4 4 25- 28 
B 4 4 34- 37 
B 4 4 40- 42 
B 4 4 51- 55  
B 4 4 67- 70 
B 4 4 82- 86 
B 4 4 92- 94 
B 4 4 105-188 
B 4 4 116-119 
B 4 4 128-130 
B 4 4 140-142 
B 4 5 2 - 6  
B 4 5 14- 17 
B 4 5 25- 29  
8 4 5 48- 42 
B 4 5 56- 60  
8 4 5 66- 69 
B 4 5 81- 84  
B 4 5 92- 9 4  
B 4 5 109-112 
8 4 5 122-126 
B 4 5 140-142 
B 4 6 12- 1 6  
B 4 6 25- 29 
5 1 12- 1 6  
B 4 6 40- 42 
B 4 6 51- 54  
5 1 33- 35 
5 1 44- 47 
B 4 6 71- 75 
5 1 55 
B 4 6 92- 9 4  
5 1 65- 67 
5 1 70- 73 
5 1 91- 93 
5 1 182-104 
5 1 115-117 
5 1 130-132 
5 1 143-145 
5 2 29- 3 1  
5 2 41- 43 
5 2 55  
5 2 67- 69 
5 2 70- 75 
5 2 79- 8 1  
5 2 91- 93 
5 2 102-104 
5 2 115-117 
5 2 138-132 
5 2 143-145 
5 3 29- 3 1  
B 5 1  7 4 
5 3 41- 43 
B 5 1 90- 92 
5 3 55  
5 3 67- 69 
5 3 70- 75  
5 3 79- 8 1  
5 3 91- 93 
i y s i k a l i s c h e  und se ! E rgebn isse  uon 51 ~ t e  659. 
Ton 




1 3 . 2  5 8 . 0  
2 1 . 5  
9 . 3  67.0 
7 . 5  
1 0 . 1  
1 1 . 4  
1 0 . 8  
10 .9  
16 .8  6 9 . 0  
1 6 . 7  
1 7 . 1  
1 7 . 8  65.0 
15 .5  
1 3 . 5  7 6 . 0  
6 . 3  
8 . 4  
9 . 6  
5 . 6  
6 . 4  
1 2 . 7  
13 .8  
1 3 . 3  
1 3 . 4  
13 .5  
15 .6  3 4 . 0  
1 2 . 9  62.5 
6 . 4  
1 2 . 1  
1 4 . 6  
1 8 . 7  
9 . 4  
1 6 . 4  
10 .7  
1 0 . 8  
9 . 1  
10 .5  
9 . 4  
79.0 
6 . 9  
8 . 8  
18 .3  
4 . 8  
8 . 8  
1 3 . 1  
7 . 0  
9 . 5  6 1 . 1  
1 3 . 6  
1 7 . 3  
7 7 . 0  
7 .7  
11.1 
16.5  
1 4 . 2  5 7 . 6  
18 .5  
20.8 
1 1 . 8  
1 1 . 2  
1 1 . 7  
1 4 . 5  
5 . 5  
3 . 8  7 5 . 0  
5 . 5  
18 .8  61.8 
11 .2  
8 . 1  
7 . 5  
1 4 . 7  
1 6 . 1  
7 . 4  
6 .2  
5 . 6  73 .0  
6 . 4  
7 .3  
8 . 6  83.8 
10 .8  
10 .2  
14 .8  
1 2 . 8  
6 . 9  
10 .6  61.0 
13 .2  
5 . 4  
5 . 6  68.0 
4 .6  
4.3 
O r i g .  Composi te 




R l t e r  P d r y  
(Mal (giccm) 
:==;====:s=s===== 
0.9265 0 . 9 4  
0.9299 0 , 9 4  
0.9344 0 . 9 4  
0.9378 0 . 9 3  
0.9417 0 .93  
0,9470 0 .93  
0.9496 0 .92  
0.9527 0 .92  
0.9572 0 .32  
0.9616 0 .92  
0.9653 0 . 9 1  
0.9679 0 . 9 1  
0.9698 0 .91  
0.9732 0 .91  
0.9766 0 . 9 0  
0.9807 0.90 
0.9848 0 . 9 0  
0.9889 0.89 
0.9933 0 . 8 9  
0.9978 0 . 8 8  
1 .0015 0 . 8 8  
1.0046 0.88 
1.0067 0.88 
1.0077 0 . 8 8  
1.0097 0 . 8 8  
1.0104 0 . 8 8  
1.0115 0.88 
1.0197 0.87 
1 .0234 0 .87  
1.0265 0 .  87 
1.0282 0 .87  
1.0323 0.87 
1.0378 0 .87  
1.0429 0.87 
1 .0469 0 . 8 7  
1.0508 0.88 
1.0545 0.88 
1.0583 0 . 8 8  
1 .0624 0 . 8 8  
1 .0669 0 . 8 8  
1 .0710 0.88 
1.0747 0.89 




1.0966 0 .92  
1 .1034 0 .94  
1 .1079 0 .95  
1.1137 0 .97  
1.1216 0 . 9 9  
1 .1260 1 . 0 1  
1,1284 1 , 0 2  
1.1388 1 . 0 2  
1 .1349 1 . 0 4  
1.1352 1 . 0 4  
1.1404 8.99 
1.1417 0 . 9 7  
1.1462 0 . 9 3  
1 .1486 0.92 
1.1513 0 . 9 2  
1.1534 0 . 9 2  
1.1602 0.92 
1.1648 8 . 9 2  
1 .1650 0 . 9 2  
1.1735 0.92 
1 .1780 8.92 
1.1903 9 . 9 2  
1 .1944 0 . 9 2  
1.1988 0.92 
1.2029 8 . 9 1  
1 ,2047 0 . 9 0  
1 .2874 0.89 
1 ,2115 0 .88  
1.2153 0 . 8 7  
1.2197 0 . 8 5  
1 .2248 0 .84  
1.2293 0.82 
1.2416 8 . 8 9  
1.2426 8 . 9 0  
1 .2457 0.93 
1 .2488 0 . 9 5  
1 .2501 0 . 9 6  
1 .2546 8.95 
1 .2559 0.95 
1.2587 0 . 9 5  




44 .20  5 5 . 8 0  
63.13 36 .87  
39 .92  6 0 . 0 8  
73 .70  26 .30  
78 .84  21 .16  
71 .55  28 .45  
67 .56  3 2 . 4 4  
69.06 30.94 
6 8 . 9 8  31.10 
5 2 . 0 0  48 .00  
51 .77  48.23 
58.56 49.44 
48.58 51.42 
5 5 . 1 3  4 4 . 8 1  
6 0 . 6 0  39 .40  
75 .66  24 .34  
67.89 3 2 . 1 1  
63.13 36.87 
78 .34  21 .66  
75 .18  24 .82  
50 .50  49 .50  
46 .45  53.55 
48 .17  51 .83  
48.00 5 2 . 0 0  
47.52 52.48 
39.40 60.60 
49 ,70  5 0 . 3 0  
7 4 . 7 8  25 .22  
52.35 47 .65  
42 .71  57.29 
5 7 . 7 0  42 .30  
6 3 . 0 1  3 6 . 9 9  
35 .54  6 4 . 4 6  
58.02 41.98 
57.34 42.66 
64 .53  35 .47  
59.03 40.97 
63 .51  36.49 
Tab. B-2. S e i t e  4 
Tab. 0-2: Sedimentph 
S i t e  659 
Core-Sect ion,  
I n t e r u a l  
.................... 
.................... 
5 3 182-184 
5 3 115-117 
5 3 138-132 
5 3 143-145 
5 4 29- 3 1  
5 4 48 
5 4 55 
5 4 67- 69  
5 4 78- 75 
5 4 79- 8 1  
5 4 91- 93 
5 4 102-104 
5 4 115-117 
B 5 3 93 
5 4 138-132 
5 4 143-145 
8 5 3 133 
5 5 29- 3 1  
5 5 48 
5 5 55 
5 5 67- 69  
5 5 78- 75 
5 5 80- 8 2  
5 5 182-184 
5 5 115-117 
5 5 138-132 
5 5 143-145 
5 6 29- 3 1  
5 6 40 
5 6 55  
5 6 65- 67 
5 6 78- 75 
5 6 75- 77 
5 6 84- 86 
5 6 90- 92 
B 5 5 3 - 6  
B 5 5 14- 1 8  
B 5 5 26- 29  
B 5 5 51- 54  
B 5 5 67- 69  
B 5 5 88- 8 4  
B 5 5 92- 94  
B 5 5 184-187 
B 5 5 115-119 
B 5 5 125-129 
B 5 5 148 
B 5 6 3 - 7  
B 5 6 15- 1 8  
B 5 6 27- 30  
B 5 6 40- 42 
B 5 6 55- 58  
B 5 6 65- 69 
B 5 6 82- 84  
B 5 6 98 
B 6 1 5 - 9  
B 6 1 16- 1 9  
B 6 1 25- 29 
B 6 1 48- 42 
B 6 1 55 
B 6 1 78- 7 4  
B 6 1 92- 94  
B 6 1 184-188 
B 6 1 116-119 
8 6 1 125-129 
8 6 1 140 
B 6 2 3 - 7  
B 6 2 15- 1 9  
B 6 2 25- 29  
B 6 2  40 
B 6 2 55 
B 6 2 66- 69  
B 6 2 82- 85 
B 6 2 92- 94  
B 6 2 111-115 
B 6 2 125-128 
B 6 3 3 - 7  
B 6 3 14- 1 7  
B 6 3 26- 29  
B 6 3 48- 42 
B 6 3  55 
B 6 3 65- 69  
B 6 3 82- 85  
B 6 3 92- 94  
B 6 3 187-109 
B 6 3 125-128 
B 6 3 148 
B 6 4 18- 1 4  
y s i k a l i s c  
O r i g .  C 





48 .46  
4 8 . 6 1  
48.74 
4 1 . 1 8  
41 .20  
41 .35  
41 .48  
41 .52  
41.68 
41 .72  
41.83 
41 .96  
3 9 . 8 3  
4 2 . 1 1  
42.24 
39.43 
42 .68  
42 .78  
42.85 
42 .98  
43 .02  
43 .11  
43.33 
43 .46  
43 .61  
4 3 . 7 4  
44 .18  
44.28 
44.35 
44 .46  
44.53 
44 .56  
44 .65  
4 4 . 7 1  
41.15 
41 .26  
41.38 
41.63 
41 .78  
41.92 
42.83 
42 .16  
42.27 
42.37 
42. 58  
42 .65  
42 .77  
42 .89  
4 3 . 0 1  
43.17 
43 .27  
43 .43  
43.58 
44.67 
44 .78  
44 .87  
4 5 . 8 1  
45.15 
45 .32  
45 .53  
4 5 . 6 6  
45.78 
45.87 




4 6 . 5 8  
46.65 
46.78 
4 6 , 9 4  
47 .83  
47.23 
47.37 
4 7 . 6 5  
4 7 . 7 6  
47 .88  
4 8 . 0 1  
4 8 . 1 5  
48 .27  
48 .44  
48.53 
4 8 . 6 8  
48.87 
49.80 
49 .22  
h e  und sf  






41 .71  
41 .86  
41 .99  
42 .35  
42.45 
42 .68  
42 .73  
42.77 
42 .85  
42 .97  
43.88 
4 3 . 2 1  
4 3 . 3 1  
43 .36  
43.49 
43 .78  
43.85 
43.95 
44 .10  
44 .23  
44 .27  
4 4 . 3 6  
44 .58  
44 ,71  
44 .86  
44 .99  
4 5 . 3 5  
45.39 
4 5 . 4 4  
45.53 
4 5 . 6 1  
4 5 . 6 4  
45.75 
45.82 
4 5 . 9 1  
46 .82  
46.14 
46 .39  
4 6 . 5 4  
46.68 
46.79 
46 .92  
47.03 
47.13 
47 .26  









4 9 . 5 4  
49.63 
49.77 
49 .91  
5 0 . 8 8  
5 0 . 2 9  
58.42 
50 .54  
5 0 . 6 3  
50.76 
50 .91  
51.03 
51.13 
5 l , 2 6  
51 .41  
51.54 
51 .70  
5 1 . 7 9  
51.99 
52.13 
5 2 . 4 1  
52.52 
52 .64  
52.77 
52 .91  
53 .83  
53.20 
5 3 . 2 9  





A l t e r  
(Mal 
.------ -. 
. ------ - 
1 .2665 
1 .2718 





















































































o g i s c h e  
P d r y  
(giccm) l 
.-------- 
8 .93  
8 .92  
8 . 9 8  
8 . 9 1  
8 . 9 4  
8 .95  
0 . 9 6  
8 .95  
8.  95 
0 . 9 4  
8 .93  
8 . 9 8  
8.87 
8 .85  
8 . 8 4  
8 .  8 1  
8 . 7 4  
8 .72  
8 . 7 8  
0.66 
0.69 
8 . 7 8  
8.72 
8.77 
8 . 7 9  
0 .83  
0.86 
0 . 9 4  
8 .95  
0 , 9 5  
8 . 9 6  
8 . 9 6  
8.96 
0.96 




8 . 9 4  
0 .93  
8 . 9 1  
8 . 9 0  
0 . 8 9  
8.88 
8.87 
8 . 8 6  
8 . 8 4  
8 .83  
0 . 8 4  
8.90 
8.89 
0 . 8 8  
0 . 8 5  
8 .84  
8.69 
8.67 







8 . 6 5  
0 . 6 5  
8.66 
8.66 
8 . 6 7  




0 . 7 8  
0 . 7 1  
8,72 
8 .74  
0 . 7 5  




8 . 7 7  
8 . 7 7  
8.77 
8 . 7 7  
8 . 7 6  
8 . 7 6  






57 .67  
48 .58  
7 7 . 6 4  
68 .67  
5 6 . 4 8  
42 .78  
7 8 . 7 1  
82 .38  
73.95 
68 .19  
52 .59  
88.58 
68.83 
69 ,58  
7 1 . 7 0  
42.27 
63 .13  
8 1 - 6 8  
83 .48  
8 5 . 4 4  
89.38 
8 2 . 7 1  
6 8 . 2 4  
55.28 
49 .88  
66 .08  
67.93 
5 4 , 1 8  











79 .27  
6 3 . 2 4  
47.20 
73 .38  
76 .46  





67 .92  
76 .80  
68 .83  
59 .54  
60.17 
39.90 





7 6 . 8 4  
5 8 . 3 9  
3 6 . 7 1  
48.15 
76 .44  
78.50 
66 .93  
57.76 
5 4 . 8 8  
43.43 
61 .24  
63 .24  
6 8 . 8 9  
63.22 
8 1 - 3 1  
88.87 
6 7 . 5 3  





59 .72  
53.37 
67.98 
7 8 . 3 5  
1558 UOf l  
EUR 





59 .  58 
22 .36  
31 .33  
43 .68  
5 7 . 3 8  
21.29 
1 7 . 7 8  
26.85 
39 .81  
4 7 . 4 1  
1 9 . 4 2  
31.17 
38.58 
28 .38  
57 .73  
36.87 
18 .48  
1 6 . 6 8  
1 4 . 5 6  
18.62 
1 7 . 2 9  
3 9 . 7 6  
44 .72  
51.00 
34.88 
32 .87  
45 .98  
40.60 
28 .28  
1 6 . 9 4  
1 6 . 6 3  
18.63 
19 .70  
31.36 
48 .15  
79.13 
47.90 





23 .54  
56.28 
45 .91  
24.84 
1 8 . 7 1  
23 .80  





6 0 . 1 8  
42 .69  
27.18 
3 9 . 8 0  
47.82 
5 7 . 7 3  
23.96 






42 .24  
45.28 
56.57 
3 8 . 7 6  
36.76 
31 .11  
3 6 . 7 8  
1 8 . 6 9  
19 .93  
32.47 
38 .98  
4 4 . 3 8  
47.92 
37 .84  
33.23 
48.28 
46 .63  
32 .82  
29 .65  
i t e  659. 
Ton 





- - - - - W  
9.2 
2.7 
7 . 1  
1 . 5  
5 . 1  
3 . 9  
4 .0  
7 . 3  
6 . 8  
5 . 8  
7 . 6  
5 . 4  
5 . 5  
4 . 7  
5 . 3  
5 . 1  
S l l t  
> 6 m  




2 9 . 8  
31. 0 
12 .8  
26.5 
9 . 8  
11 .0  
31.5 
1 8 . 0  
25.8 
19 .5  
2 5 . 8  
1 1 . 0  
28.0 
10 .7  
12 .7  





3 .9  
1 . 4  
3 .9  
8 . 3  
2 . 4  
8 . 4  
8 . 6  
4 . 5  
1 . 8  
2 , 7  
2 . 2  
2 . 1  
8 . 8  
2 . 2  
0 . 7  
8 . 8  
S i l t -  
Modal-  
M e r t  
:===zs== 
1 4 . 8  
1 8 . 0  
1 8 . 0  
1 6 . 8  
1 7 . 8  
28 .8  
14 .8  
1 1 . 8  
18 .8  
1 4 . 0  
1 4 . 0  
1 4 . 0  
1 5 . 0  
1 4 . 0  
Tab. 0-2. Seite 5 
Tab. 8-2: Sedimentphysikalische und sedimentologische Ergebnisse von Site 659. 
Tab. 8-2. Seite 6 






8 1 2 - 6  
8 7 7 23- 25 
8 1 32- 35 
8 1 45- 49 
8 1 58 
8 1 57- 61 
8 1 75- 79 
8 1 63 
8 1 88- 92 
8 1 182-184 
8 1 US-117 
8 2 22- 26 
8 2 33- 37 
8 2 48- 44 
B 8 1 68- 62 
8 2 55 
8 2 102-104 
8 2 115-117 
8 2 131-135 
8 2 143-145 
8 3 12 
8 3 25- 29 
8 3 38- 41 
8 8 2 60- 62 
8 3 55 
8 3 83- 87 
8 3 182-184 
8 3 115-117 
8 3 131-134 
8 4 12 
8 4 24- 27 
8 8 3 68- 62 
8 4 38- 43 
8 4 55 
8 4 84- 87 
8 4 102-184 
8 4 115-117 
8 4 128-133 
8 4 143-147 
8 5 8- 11 
8 5 25- 29 
8 8 4 60- 62 
8 5 37- 41 
8 5 55 
8 5 83- 87 
8 5 182-184 
8 5 115-117 
8 5 134-137 
8 6 12 
8 6 25- 29 
8 6 48- 52 
8 6 55 
8 6 75- 77 
8 6 88- 82 
8 6 87- 90 
8 CC 8- 12 
9 1 3 - 7  
8 8 6 68- 62 
9 1 17- 28 
9 1 30- 34 
9 1 40 
9 1 55 
9 1 61- 65 
9 1 75- 79 
9 1 91- 95 
9 1 181-103 
9 1 114-118 
9 1 138-132 
8 9 1 62- 64 
9 2 26- 30 
9 2 58- 54 
9 2 71- 75 
9 2 84 
9 2 92- 96 
9 2 101-183 
9 2 117-120 
9 2 130-132 
8 9 2 62- 64 
9 3 26- 30 
9 3 42-46 
9 3 55 
9 3 66- 78 
9 3 85- 89 
9 3 181-103 
9 3 116-119 
9 3 130-132 



























































































































































Ton Sllt Silt Sllt- 
â‚¬ < Zum Ton > 6um > 6um Modal- 
AR (6ew.X) AR. (Gw.X) AR. Uert 
Alter P dry 
(Mal (g/ccm) i 
, - - - - - - - - - - - - - - - -  

























































































GCM. X) (GCM . X) 
, - - P - - - - - - - - - - - -  
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Tab. 8-2: Sedlmentphysikalische und sedirnentologlsche Ergebnisse von Site 659. 
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.- ------ * 
,------". 
Ergebnisse von Site 659. 
Ton 
EUR < Zum Ton 
AR (Ga.%) AR.  
Silt Silt Sllt- 
> 6um > Sinn Modal- 
(Gen.%) AR,  Uert 
.--------------------- 
.  
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Tab. 8-2: Sedimentphysikalische und sedimentologische Ergebnisse von Site 659.  
Site 659 Orig. C m p o s i t e  Ton Silt Silt Silt- 
Core-Section, Tiefe Oepth Alter P dry CaC03 EUR EUR < Zum Ton > 6um > 6um Modal- 
Interual (m) Cm) (Mal (g/cun) (Gai.X) (Gen.%) AR (Gen.%) AR.  (GM.%) AR.  Mert 
............................................................................................................... 
............................................................................................................... 
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Tab. 8-2i Sedimentphysikal ische und sedimentologische Ergebnisse uon Site 659. 
Site 659 Orig. Composite Ton Silt Sllt 511t- 
Core-Section, Tiefe Depth Alter P dry CaC03 EUR EUR < 2um Ton > 6um > 6um Modal- 
Interual (m) (m) (Mal (g/ccm) (Gew.%) (GM.%) AR (Gen.%) AR. (GM.%) AR. Uert 
-----"---Â¥Â¥------------------------a---------------------------------a-------"------a---a"-----------s--s==--- 
.................................. ................................. -------------- --- ------------ -- --- 
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.. .- . .- 
H -J U, 
m m m m m m m m m a a a u ~ ~ ~ ~ m m m a w u ~ ~ m a a m u u m w m Ã ‡ C f f i C  
I- I- I- I- I- I- I- I- ,- I - I - I - I - I - I -  I- 
I, .-.-,W 
I-* I- I- I- I- >--Â¥W+-, I- 1 1 -  
W W W W u W U W W W U W m  m  m  W W W m  W m  u w m  m a w m  n m  M o 
N ~ N  U m m N  m m N  U m N  m m N  m  m ~  m m N  m m N  m m ~  m m m  m  m  m  N ~ N  m ~  m m N  171 m ~  m  m  ~ m  m m ~ m  m ~  $1 3 
1 1 1  I- 1 1 1 1  1 1 1  1 1 1  I I 1  I- I- ,- W  
I 1 1  I 1 1  1 1 1  1 1 1  1 1 1  I I 1 1 1 1  
I-I- 
1 1  1 1 1  1  I 1  I 1  I 1  l l l l  I 1  t l  - 
w m w m m u a m m m a m w m u m w m a ~ m w w m a u m w m a ~ w m a & w m a ~ w m a w ~ m ~ m & m ~ m ~ ~ w m m ~ w m a ~ ~ m m ~ a a ~ w m & m u ~ w w & m ~ ~ w ~ m a ~ ~ m ~ ~  h ~ a a m ~ ~ ~ a m ~ ~ a ~ ~ a m m ~ a - m m ~ ~ ~ m ~ m ~ a m ~ a m ~ ~ ~ ~ m ~ m ~ m ~ a a ~ ~ a m + ~ ~ a m ~ ~ w ~ a ~ ~ m w ~ m ~ ~ m ~ ~ a ~ m m ~ a m o a  
Tab. 8-2: Sedimentphysikalische und sedirnentologische Ergebnisse von Site 659, 
Site 659 Orig. Cmposite Ton Silt Silt Silt- 
Core-Sectlon, Tiefe Depth Alter P dry CaC03 EUR EUR < 2 m  Ton > 6um > 6um Modal- 
Interual (rn) (rn) (Mal (g/ccm) (6ew.X) (Gen.%) AR (Gen.%) AR. (Gen.%) AR. Uert 
---- =================================a=z======a====z==========e=====z==========z=============================== 
20 1 148-142 188.21 183.38 7.9295 1.38 49.68 50.48 9.8 
C 7 4 48-42 181.91 183.36 7.9342 1.39 48.50 51,58 9.2 
8 20 4 37- 39 178.48 183.45 7.9412 1.41 32.28 67.88 12.3 
8 20 4 S2- 54 178.63 183.54 7.9481 1.42 38.98 61.02 11.2 
B 20 4 55 178.65 183.55 7.9489 1.42 56.88 44.80 8.1 
20 2 55 180.85 183.94 7.9791 1.22 56.60 43.40 6.8 
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Tab. 8-3: Tofunineralzusamnensetzung und Akkumulationsraten von Site 659 
Site 659 Original Cmposite 
Core-Section, Tiefe Depth Alter M I K C M I K C C/K I/K M/K 
Interual (m) (m) (Mal X X X X AR AR AR AR Uerh. Uerh. Uerh 
Die Probenbezeichnung "8" und "C" in Spalte 1 kennzeichnet Bohrung 8 und C, Proben ohne PrÃ¤fi stammen aus Bohrung I? 
M = Montmorillonit, I = Illit, K = Kaolinit, C = Chlorit: AR.= Akkumulationsrate in g/m2ify. 
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Tab. 0-3: Tonnilneralzusamensetzung und Akkumulationsraten uon S i t e  659 
(Fortsetzung) .  
S i t e  659 Or ig ina l  Composite 
Core-Section, T i e f e  Depth A l t e r  M I K C M I K C C/K I /K  M/K 
I n t e r u a l  (m) (m) (Mal % % % % AR AR AR AR Uerh, Uerh. Uerh. 
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  -___-------_---3--------  
Tab. 0-3. S e i t e  2 
Tab. C-1: Sedimentphysikalische und sedimentologische Ergebnisse von Site 660 
S l t e 6 6 0  Orlg. Composite 
Core-Section Tiefe Oepth Alter P d r y  EUR EUR CaC03 CaC03 
Interual (m) (m) (Ma) (giccm) (Gen.%) AR (Gm.%) AR 
............................................................................. 
............................................................................. 
Oie Probenbezeichnung "4" und "B" in Spalte 1 kennzeichnet Proben aus Bohrung A und B. 
EUR = siliziklastische Sedimentfraktlon, P dry = TrockenraumgeMicht, AR = Akkumulations- 
rate in g/m2*y. 
Tab. C-1. Seite 1 
Tab. C-1: Sedimentphysikalische und sedimentologische Ergebnisse von Site 6 
S i t e 6 6 8  Orig. C m p o s i t e  
Core-Section Tiefe Oepth Alter P dry EUR EUR CaC03 CaC03 
Interval (m) (m) (Mal (g/ccm) ( G e n . % )  AR (Gen.%) AR 
--------------------------------Â¥--Â¥"------3a-------a---a------------------ 
......................................... ------- --- .................... 
Tab. C-1. Seite 2 
Tab. 0-1: Sedimentphysikalische und sedimentologische Ergebnisse uon Slte 661 
Alle Proben stammen aus Bohrung A, EUR = siliziklastische Sedimentfraktion, 
P dry = Trockenraumgewicht, AR = Akkimiulationsrate in g/m2Ãˆ 
Tab. 0-1. Seite 1 
Tab. 0-1: Sedimentphysikalische und sedimentologische Ergebnisse von Site 
Site 661 Orig. Composite 
Core-Sectlon Tiefe Depth Alter P dry EUR EUR CaCOS CaCO3 
Interual Cm) (m) (Mal (g/ccm) ( G e n . % )  AR (Gm.%) AR 
Tab. 0-1. Seite 2 
